Tomographie en vitesse et en atténuation de la zone de subduction au Chili central - ouest de l'Argentine (29°S-34°S) à partir de données sismologiques locales: apport à l'étude de la composition minéralogique. by Deshayes, Perrine
Tomographie en vitesse et en atte´nuation de la zone de
subduction au Chili central - ouest de l’Argentine
(29S-34S) a` partir de donne´es sismologiques locales:
apport a` l’e´tude de la composition mine´ralogique.
Perrine Deshayes
To cite this version:
Perrine Deshayes. Tomographie en vitesse et en atte´nuation de la zone de subduction au
Chili central - ouest de l’Argentine (29S-34S) a` partir de donne´es sismologiques locales: apport
a` l’e´tude de la composition mine´ralogique.. Ge´ophysique [physics.geo-ph]. Universite´ Nice
Sophia Antipolis, 2008. Franc¸ais. <tel-00360063>
HAL Id: tel-00360063
https://tel.archives-ouvertes.fr/tel-00360063
Submitted on 10 Feb 2009
HAL is a multi-disciplinary open access
archive for the deposit and dissemination of sci-
entific research documents, whether they are pub-
lished or not. The documents may come from
teaching and research institutions in France or
abroad, or from public or private research centers.
L’archive ouverte pluridisciplinaire HAL, est
destine´e au de´poˆt et a` la diffusion de documents
scientifiques de niveau recherche, publie´s ou non,
e´manant des e´tablissements d’enseignement et de
recherche franc¸ais ou e´trangers, des laboratoires
publics ou prive´s.

UNIVERSITÉ DE NICE-SOPHIA ANTIPOLIS - UFR SCIENCES
École doctorale Sciences Fondamentales et Appliquées
THÈSE
pour obtenir le titre de
Docteur en Sciences
de l’Université de Nice-Sophia Antipolis
Spécialité : Sismologie
présentée et soutenue par
Perrine DESHAYES
Tomographie en vitesse et en atténuation de la zone de
subduction au Chili central - ouest de l’Argentine
(29˚ S-34˚ S) à partir de données sismologiques locales :
apport à l’étude de la composition minéralogique.
Thèse dirigée par Nicole BETHOUX, et Tony MONFRET
soutenue le 6 Novembre 2008
JURY :
Jean VIRIEUX Professeur Rapporteur
Joseph MARTINOD Professeur Rapporteur
Jean-Marc LARDEAUX Professeur Examinateur
Mario PARDO Professeur Examinateur
Aldo ZOLLO Professeur Examinateur
Nicole BETHOUX Maitre de conférence (HDR) Directrice de thèse
Tony MONFRET Chargé de recherche Co-directeur de thèse
iUNIVERSITÉ DE NICE-SOPHIA ANTIPOLIS - UFR SCIENCES
École doctorale Sciences Fondamentales et Appliquées
THÈSE
pour obtenir le titre de
Docteur en Sciences
de l’Université de Nice-Sophia Antipolis
Spécialité : Sismologie
présentée et soutenue par
Perrine DESHAYES
Tomographie en vitesse et en atténuation de la zone de
subduction au Chili central - ouest de l’Argentine
(29˚ S-34˚ S) à partir de données sismologiques locales :
apport à l’étude de la composition minéralogique.
Thèse dirigée par Nicole BETHOUX, et Tony MONFRET
soutenue le 6 Novembre 2008
JURY :
Jean VIRIEUX Professeur Rapporteur
Joseph MARTINOD Professeur Rapporteur
Jean-Marc LARDEAUX Professeur Examinateur
Mario PARDO Professeur Examinateur
Aldo ZOLLO Professeur Examinateur
Nicole BETHOUX Maitre de conférence (HDR) Directrice de thèse
Tony MONFRET Chargé de recherche Co-directeur de thèse
ii
iii
À mes parents, pour m’avoir fait le beau cadeau de pouvoir faire ces études sans avoir à




Je tiens tout d’abord à remercier mon jury, pour ses conseils et ses questions perti-
nentes.
Un grand merci à Tony Monfret et Nicole Bethoux pour m’avoir encadrée pendant
ces 3 ans, et surtout pour m’avoir laissée "vivre ma thèse" comme j’en avais envie tout
en me recadrant de temps en temps quand je m’égarais. Je remercie Jean Virieux pour
tous ses précieux conseils.
Je remercie également les informaticiens Caroline Ramel et Lionel Maurino, sans qui
mon PC serait sûrement passé par la fenêtre bon nombre de fois. Merci à toutes les
secrétaires pour avoir dénoué mes déboires administratifs.
La thèse a été pour moi avant tout une aventure humaine et bon nombre de per-
sonnes que j’ai rencontrées pendant ces quatre ans comptent beaucoup pour moi et
leur soutient m’a été très précieux. Je remercie Thomas Lebourg pour qui la barrière
chercheur-étudiant n’est pas infranchissable. Je tiens à remercier Dimitri (et sa guitare),
Guss (je range mes pieds désormais), Marion, Cathy, Jess, Max, Maurin, Rozenn. Merci
à Sam, Mika, Kevin et Pierre pour m’avoir supportée dans leur bureau et pour toutes
les crises de fous rires qu’on entendait parait il dans tout l’étage ; pour leurs histoires
fantasques, pour avoir enrichi mon vocabulaire, pour les 5 min zouk avant manger...
Merci à Damien, Vé et Tom, les exilés du sous-sol, Vé grâce à qui j’ai désormais un
duvet supportant les températures extrêmes, Tom pour m’avoir tirée de tout un tas de
mauvais pas et pour avoir été mon juke-box perso, pour nos pauses à rallonge quand je
n’arrivais plus à rédiger une ligne. Merci à vous tous pour votre soutient, pour toutes
ces pauposes, pour avoir supporté les journées bisounours, mes paupolinades, pour être
géniaux tout simplement.
Bon courage à mes nouveaux voisins et voisines de bureau, Caro, Michel et Laëtitia,
et aux petits stagiaires Dorian, Jérémie, Swann et Bastien.
Merci à toute l’Aube Ecarlate, pour nos soirées de raid, nos magnifiques downs IG
mais aussi pour leur soutient IRL.
Je tiens à remercier Isa, pour nos cours de dessins de danse orientale, nos soirées
cinéma, pour son amitié, je vous souhaite à Patrick et toi un beau bébé.
Je souhaite remercier du fond du coeur mes boulettes, Aurore, Sandrine et Tiffanie
et Matthias mes collègues mais surtout amis de DEA, pour nos soirées Rhum, nos es-
capades à la Réunion, aux Iles Eoliennes ou juste à Orsay, ainsi que toute l’équipe de
Catastrophe et cie, Sandrine et Aurélie, avec qui un simple voyage en train se transforme
en une grande aventure.
vi
Enfin je ne pourrais jamais assez remercier mes parents, mon frère et ma soeur, pour





1 Contexte Géodynamique de la Zone d’étude (29˚ S-34˚ S) 11
1.1 Origine du continent Sud Américain et ensembles morpho structuraux de
la zone d’étude. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 13
1.2 Volcanisme de la zone d’étude . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 14
1.3 La Ride de Juan Fernandez . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 18
1.4 Données gravimétriques . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 19
1.5 Flux de Chaleurs . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 22
1.6 Hypothèses quant à l’origine de la subduction plate . . . . . . . . . . . . 22
1.7 Les grands Séismes de la zone d’étude . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 23
2 La sismicité à partir de données enregistrées localement 27
2.1 Campagne OVA99 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 27
2.2 Campagne CHARSME . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 28
2.3 Campagne CHARGE . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 29
2.4 L’ensemble des données . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 30
2.5 Sismicité . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 32
II Vitesse des ondes sismiques 41
3 La tomographie des écarts de temps d’arrivées 43
3.1 Recherche du modèle initial . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 44
3.1.1 Utilisation des Chaines de Markov . . . . . . . . . . . . . . . . . . 45
3.1.2 Tirs de mine . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 45
3.1.3 Programme Velest . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 45
3.2 Sélection et jeu de données utilisés . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 47
3.3 Principe de la tomographie en vitesse (ex :TLR3) . . . . . . . . . . . . . 47
3.3.1 Paramètres de l’inversion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51
3.3.1.1 Nombre d’itérations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51
3.3.1.2 Paramètre de damping . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 52
3.3.1.3 Domaine de variation des paramètres de l’inversion . . . 52
3.3.1.4 Pondération entre les ondes P et S . . . . . . . . . . . . 53
3.3.2 Tests de l’inversion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 53
3.3.2.1 "Checkerboard Test" . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 53
3.3.2.2 "Spike Test" . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 55
2 TABLE DES MATIÈRES
3.3.2.3 La Résolution . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56
3.4 Résultats . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58
3.4.1 Relocalisation des évènements . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58
3.4.2 Interprétation . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58
3.4.2.1 Campagne OVA99-CHARSME . . . . . . . . . . . . . . 58
3.4.2.2 Campagne CHARGE . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 69
3.4.2.3 Mélange des données et pondération des campagnes . . . 74
4 Proposition d’un modèle minéralogique à partir de la tomographie en
vitesse 81
4.1 Abstract . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 86
4.2 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 86
4.3 Data . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 89
4.4 Velocity Tomographic inversion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 90
4.4.1 Method . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 90
4.4.2 Results . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 91
4.4.2.1 Velocity models . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 91
4.4.2.2 Hypocenter locations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 96
4.5 Numerical thermal models of the flat segment . . . . . . . . . . . . . . . 97
4.5.1 General boundary conditions . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 97
4.5.2 Model-1 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 97
4.5.3 Model-2 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 99
4.5.4 Model-3 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 99
4.6 Mineralogical interpretation . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 101
4.7 Conclusions . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 106
III Atténuation des ondes sismiques 109
5 Modélisation du spectre d’amplitude 111
5.1 Théorie et signal utilisé . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 112
5.2 Influence des paramètres fc, Ωij, et t∗ sur l’amplitude spectrale du dépla-
cement . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 114
5.3 Détermination de t∗ . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 116
5.3.1 Application aux données réelles . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 117
5.3.1.1 Choix de la taille de la fenêtre du signal utilisé . . . . . 117
5.3.1.2 Gamme de fréquence choisie pour la modélisation . . . . 120
5.3.2 Discussion de la dépendance en fréquence de Q . . . . . . . . . . 120
5.3.3 Jeu de données des paramètres d’atténuation t∗ . . . . . . . . . . 121
6 La tomographie en atténuation 125
6.1 Adaptation de TLR3 au cas de l’atténuation . . . . . . . . . . . . . . . . 126
6.1.1 Influence des erreurs du modèle de vitesse sur les résultats de la
tomographie en atténuation . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 127
6.1.2 Problème de dépendance au modèle initial d’atténuation . . . . . 128
TABLE DES MATIÈRES 3
6.1.3 Détermination de la valeur moyenne de l’atténuation dans un demi
espace homogène . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 130
6.1.4 Tests de l’inversion en atténuation . . . . . . . . . . . . . . . . . . 131
6.1.5 Résultats de la tomographie en atténuation avec comme modèle
initial un demi espace homogène . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 131
6.2 Détermination d’un modèle initial d’atténuation . . . . . . . . . . . . . . 139
6.2.1 Détermination d’un modèle d’atténuation en couches par la mé-
thode de Métropolis-Hastings . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 139
6.2.2 Tests synthétiques . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 140
6.2.3 Application aux données réelles . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 141
6.3 Résultats de la Tomographie en atténuation. . . . . . . . . . . . . . . . . 142
6.4 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 145
A Dépendance au modèle initial de la tomographie 185
B Tests des anomalies en atténuation. 189
4 TABLE DES MATIÈRES
TABLE DES MATIÈRES 5
Introduction générale
Du latin sub et ducere, "tirer par en dessous", la notion de subduction fut propo-
sée pour la première fois par Amstutz [1951], pour des structures alpines où des unités
orientales plongent sous d’autres plus occidentales. La découverte des premières zones
de subduction, comme on les définit actuellement, revient à Wadati en 1933 (Wadati
[1933]) et Benioff en 1955 (Benioff [1955]), qui avaient remarqué que les séismes profonds
situés sous les fosses se localisaient suivant des plans inclinés. Oliver and Isacks [1967]
interprétèrent ces plans comme la trace de la lithosphère océanique retournant dans le
manteau. Ces lieux de disparition de la lithosphère océanique (on dira plus tard « zones
de subduction ») étaient nécessaire dans la logique de l’expansion des fonds océaniques,
si on ne voulait pas supposer l’expension de la Terre.
La subduction est le processus d’enfoncement d’une plaque océanique ou continentale
(appelée plan de Wadati-Benioff ou slab) sous une autre plaque de densité plus faible,
donc plus légère. Elle est un des phénomènes tectoniques majeurs et qui peut engendrer
des catastrophes naturelles de grande ampleur ( volcanisme, tremblements de terre ),
ainsi que les reliefs les plus spectaculaires, jusqu’à 15km de dénivelé entre la fosse et les
plus hauts sommets.
Le but de cette thèse était d’utiliser des données sismologiques issues de deux cam-
pagnes de terrain, effectuées en 1999 et en 2002 par la laboratoire Géosciences Azur
en collaboration avec l’Université de Chili, pour étudier la zone de subduction au Chili
central - ouest de l’Argentine (29˚ S-34˚ S).
La région du Chili central-ouest de l’Argentine se caractérise par une transition entre
une zone de subduction plate au nord, de 29˚ S à 32˚ S, et une zone de subduction pentue
au sud au delà de 33˚ S. Les causes de l’horizontalité vers 100 km de profondeur de la
plaque océanique plongeante sont encore assez méconnues ; la présence d’une aspérité,
l’âge de la plaque océanique, sont évoquées mais sans aucune certitude quand à leur rôle
dans ce changement de géométrie. L’absence d’édifices volcaniques actifs parait être une
conséquence de la géométrie plate. Il semble que la composition et l’état thermique du
manteau sous cette région soit en cause. Ce sont la plaque océanique et la lithosphère
continentale auquelles nous nous sommes interessés dans cette thèse, et que nous avons
étudiées en utilisant les sismogrammes des séismes locaux enregistrés lors des différentes
campagnes mises en place dans cette région.
Les résultats de cette étude sont répartis en trois grandes parties :
- Dans une partie d’introduction, un premier chapitre décrira en détail le contexte
géodynamique de la zone d’étude, son histoire géologique, les grandes structures qui la
composent, et ce qui rend cette région si différente des autres zones de subduction. Dans
un second chapitre, nous présenterons les différentes campagnes sismologiques dont sont
issues les données que nous avons utilisées pendant cette thèse, ainsi que le traitement
et la sélection de ces données.
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- La seconde partie de ce manuscrit sera consacrée à l’étude de la vitesse des ondes
P et S dans notre région d’étude, par le biais de modèles de vitesse 3D. Ces modèles de
vitesse ont été obtenus grâce à une tomographie des écarts de temps d’arrivée, dont le
principe et les résultats sont présentés dans le chapitre 3. Dans le chapitre 4, qui a fait
l’objet d’un article soumis à la revue Earth and Planetary Science Letters, est proposé
un modèle minéralogique de la région de la subduction plate, obtenu à partir des modèles
de vitesse et de modèles thermiques.
- Enfin, dans la dernière partie de ce manuscrit, est abordé l’atténuation des ondes
sismiques, calculée à partir de la modélisation du spectre d’amplitude. Le chapitre 5 pré-
sente la méthode choisie pour déterminer le paramètre d’atténuation t∗. Dans le chapitre
6 sont explicités le fonctionnement et les changements apportés au programme de tomo-
graphie en vitesse, au cas de l’atténuation ainsi que la détermination d’un modèle initial
d’atténuation en couches, plus proche du milieu réel. Dans ce chapitre, seront également
présentés les résultats de cette tomographie en atténuation et leur relation probable avec
la température et la présence d’eau.
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Contexte Géodynamique de la Zone
d’étude (29˚ S-34˚ S)
Dans cette étude, la région qui nous intéresse est située en Amérique du sud, au Chili
central-ouest de l’Argentine entre les latitudes 29˚ S et 34˚ S (Figure 1.1). Identifiés par
Barazangi and Isacks [1976] grâce à la distribution de la sismicité dans cette région, le
segment entre 28˚ S et 34˚ S a été l’une des premières régions qualifiées de subduction
plate. Cette segmentation a ensuité été confirmée par Jordan et al. [1983], Cahill and
Isacks [1992] et Engdahl et al. [1998] grâce à une localisation plus précise de la sismi-
cité (Figure 1.2). D’abord attribué à la subduction de la ride de Juan Fernandez (Pilger
[1981], Cahill and Isacks [1992], Ramos et al. [2002]), le segment plat s’exprime clai-
rement par un changement de la géochimie du volcanisme Néogene, un gap d’édifices
volcaniques Quaternaires, et la fermeture de la Vallée Centrale chilienne, depuis 9-10 Ma
(Jordan et al. [1983], Barazangi and Isacks [1976] et références internes).
La plaque Nazca subducte sous la plaque sud américaine à une vitesse de convergence
comprise entre 6.4 cm/an (Angermann et al. [1999]), déterminée à partir de données GPS,
et 8 cm/an (Demets et al. [1990]) à partir du model NUVEL-1A, suivant l’azimuth N77˚ E
(Demets et al. [1994]). Dans la zone 29˚ S-34˚ S correspondant au Chili central et à l’ouest
de l’Argentine, le segment plongeant est jeune, environ 40 Ma (Müller et al. [1997]).
Dans ce chapitre nous décrirons, les différentes hypothèses quand à l’origine de la
croûte continentale de la zone d’étude de façon à pouvoir, par la suite, comparer nos
résultats de tomographie à ce que nous connaissons de la lithosphère continentale dans
la région (29˚ S-34˚ S). Nous aborderons également l’histoire du volcanisme, sa mise en
place, la migration de l’arc jusqu’à sa diparition il y a quelques millions d’années ainsi
que l’histoire de la ride de Juan Fernandez qui semble jouer un rôle dans la géodynamique
de la région et sa relation avec l’horizontalité de la plaque subduite. Enfin, d’autres don-
nées géophysiques connues dans notre zone d’étude, telles que le flux de chaleur ou des
données gravimétriques, seront présentées dans la suite de ce travail.




























Fig. 1.1: Localisation de la zone d’étude.
Fig. 1.2: Carte et coupes de la sismicité utilisée par Cahill and Isacks [1992] pour déterminer
la géométrie de la subduction entre 30˚ S et 35˚ S.
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1.1 Origine du continent Sud Américain et ensembles
morpho structuraux de la zone d’étude.
La composition actuelle de la croûte du continent Sud-Américain est le résultat de
l’accrétion de trois blocs, Pampia, Cuyania et Chilenia, sur l’ancien continent Ouest-
Gondwana (Figures 1.3 et 1.4 ), respectivement durant le Cambrien inférieur, l’Ordovi-
cien moyen et le Dévonien supérieur (Vujovich et al. [2004b]), soit entre 600 Ma et 360
Ma. Si les blocs Pampia et Chilenia semblent au final n’être qu’une portion de l’ancienne
marge de Gondwana (Jezék et al. [1985], Lopez and Gregori [2004]), l’origine du bloc
de Cuyania est beaucoup plus discutée. L’une des hypothèses, basée sur des arguments
stratigraphiques et paléontologiques, interprète Cuyania comme un bloc issue de l’ancien
continent Laurentien (Ramos et al. [1986], Rapela et al. [1998]). Cependant, certaines
données géochronologiques U-Pb sont plus compatibles avec l’hypothèse que Cuyania
serait un morceau de l’ancien continent Gondwana (Finney [2007]).
Actuelle Amérique du sud
Fig. 1.3: Position des continents Gondwana et Laurentien et de l’océan Iapetus il y a 540 Ma.
En rouge sont reportés les contours de ce qui deviendra l’actuelle Amérique du sud.
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Fig. 1.4: Carte des différents blocs accrétés formant le continent Amérique du Sud (d’après
Chernicoff and Zappettini [2004]). Les pointillés rouges délimitent notre zone d’étude.
La morphologie actuelle de notre zone d’étude est très particulière puisqu’elle diffère
suivant que l’on se trouve dans la partie plate (entre 29˚ S et 32˚ S) de la subduction
ou dans sa partie pentue (sud de 33˚ S). Au sud de 33˚ S (Figure 1.5 b), les différentes
provinces tectoniques observées d’Ouest en Est sont, la Cordillère côtière, la dépression
centrale, la Cordillère principale, la Cordillère frontale et l’avant pays Argentin. Au nord
de 33˚ S (Figure 1.5 a), la dépression centrale disparait (Fuenzalida et al. [1992]), tandis
qu’à l’est de la Cordillère frontale apparaissent la Précordillère et les Sierras Pampeanas.
1.2 Volcanisme de la zone d’étude
La région du slab plat (29˚ S-32˚ S) coïncide avec une absence d’édifices volcaniques
actifs. Cependant, ce ne fut pas toujours le cas. L’étude des roches magmatiques depuis
22 Ma a permis à Kay and Mpodozis [2002], suite aux travaux de Ramos et al. [2002],
de reconstruire l’histoire volcanique de la région de la subduction plate au Chili central
(Figure 1.6) :





































Fig. 1.5: Sections Est-Ouest de la topographie à a) 31.5˚ S et b) 33.5˚ S comme indiquées sur la
figure 1.1.
De 27 Ma à 21 Ma , le volcanisme se caractérise par un volcanisme d’arrière arc
basaltique à andésitique, assez localisé, et par la libération de grandes quantités de
magma dans la région correspondant à l’actuelle Cordillère.
De 20 Ma à 16 Ma , le volcanisme s’étend à la Précordillère. Cette migration vers
l’est est expliquée par l’initiation de la subduction plate et donc le recul de la zone de
fusion partielle à l’origine du magmatisme. La ride de Juan Fernandez, localisée à cette
époque beaucoup plus au nord, n’entre pas en compte dans le début de l’horizontalité de
la subduction. La signature géochimique des laves de ces unitées est inhabituelle, proba-
blement due à une contamination du manteau par l’érosion de l’avant-arc de subduction
pendant sa migration vers l’est.
De 15 Ma à 9 Ma , l’activité magmatique de l’arc plus à l’est est dominée par des
stratovolcans andésitiques. Avec l’arrivée de la ride Juan Fernandez entre 12 Ma et 10 Ma,
on observe une transition au nord, entre ces stratovolcans et des dômes dacitiques isolés,
ainsi que l’augmentation du volcanisme d’arrière arc. Enfin, le volcanisme andésitique se
termine vers 9-8 Ma avec l’entrée en subduction de la ride Juan Fernandez à 31˚ S.
De 9 Ma à aujourd’hui , entre 7 Ma et 4 Ma, le front de l’arc va continuer à
migrer vers l’est, au nord et au sud de la subduction plate. Le volcanisme dacitique
dans la région centrale de la subduction plate se termine entre 6 Ma et 5 Ma. Les
roches magmatiques les plus récentes sont datées à 2 ± 0.5Ma (Bissig et al. [2002]), et
sont situées au dôme rhyolitique, le Cerro de Vidrio, soit en pleine Cordillère principale.
La signature géochimique de ces rhyolites est très différente des roches magmatiques
datant du Miocène supérieur ou du Néogene, ce qui suggère que le magma dont elles
sont issues serait plutôt causé par la fusion partielle de matériel à faible profondeur. Kay
and Mpodozis [2002] proposent, comme mécanisme possible, une insertion de matériel
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chaud et mafique qui aurait migré de la croûte inférieure de la Précordillère vers la croûte










Fig. 1.6: Evolution de la subduction depuis 20 Ma (Ramos et al. [2002]).
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1.3 La Ride de Juan Fernandez
L’entrée en subduction de la ride de Juan Fernandez coïncide avec un changement de
géométrie de la subduction. Au nord du passage de la ride (32.5˚ S), le plan de subduction
s’horizontalise vers 100km de pronfondeur alors qu’au sud de 33˚ S la plaque Nazca plonge
avec un angle de 30˚ . La ride de Juan Fernandez s’est formée par le déplacement de la
plaque Nazca au dessus d’un point chaud (Yáñez et al. [2001]). D’une altitude maximale
de 3km (figure 1.7), la ride de Juan Fernandez atteint 100 km de largeur. Kopp et al.
[2004], ont observés, grâce à des profils sismiques, que l’épaisseur de la croûte océanique
sous la ride est très faible (< 1 km d’épaisseur) comparée à une épaisseur moyenne de 7
km.
La fosse du Chili qui sépare la plaque Nazca de la plaque sud-américaine atteint des
profondeurs de 6200m au nord de la ride de Juan Fernandez et est partiellement remplie
de sédiment au sud (2,5 km d’épaisseur de turbidite au sud contre 0,5 km d’épaisseur au
nord, CONDOR Scientists et al. [1997]). La ride de Juan Fernandez semble agir comme
une barrière au transport des sédiments entre le nord et le sud. Elle régit ainsi le type et
la quantité de matériel sédimentaire, et donc potentiellement la quantité d’eau, subducté
avec la plaque océanique.
Depuis 22 Ma, la trajectoire de la ride de Juan Fernandez a migré du nord vers le sud
(Figure 1.8). La direction de convergence de la ride a elle aussi changé, passant d’un
convergence oblique à 22 Ma, pour devenir perpendiculaire à la fosse vers 10 Ma.
Elévation (m)
Fig. 1.7: Carte bathymètrique de la région 30˚ S-36˚ S (en haut) et coupe suivant la direction de
propagation de la ride de Juan Fernandez suivant le trait pointillé vert (en bas).
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Fig. 1.8: Progression temporelle des unités magmatiques (cercles noirs et blancs) comparées à
la migration temporelle de la position de la ride Juan Fernandez (trait continu noir) (Kay and
Mpodozis [2002] d’après Yañez et al. [2002]).
1.4 Données gravimétriques
Pour un point à la surface de la Terre, l’anomalie de Bouguer représente la différence
entre la gravité observée et la gravité théorique à ce point, calculée à partir d’un modèle
de Terre sans hétérogénéités latérales. Ainsi l’anomalie de Bouguer permet de caractéri-
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ser des déficits de masses ( anomalies négatives ) ou des surplus ( anomalies positives )
par rapport à une densité moyenne de la Terre.
Typiquement, dans notre région d’étude (Figure 1.9a) nous observons une anomalie de
Bouguer positive (≈ 200-250 mGal) au niveau de la fosse de subduction et de la ride
Juan Fernandez. La marge active et la région côtière présentent une anomalie comprise
entre 0 et 100 mGal. La Cordillère peut atteindre des anomalies de -200 mGal, en rela-
tion avec l’épaississement de la croûte continentale sous ces importants reliefs.
A partir de ces données gravimétriques, Tassara [2005] a calculé la profondeur du Moho
en Amérique du Sud (1.9b). Ce sont ces profondeurs qui seront utilisées dans la suite de
ce travail. Par ailleurs, nous avons comparés la profondeur du Moho obtenue par Tassara
[2005] à celle calculée par Fromm et al. [2004] en utilisant les vitesses de ondes Pn ou
encore à celle obtenue par Calkins et al. [2006] et Gilbert et al. [2006] grâce à l’étude
de fonction récepteur. Les résultats obtenues au cours des toutes ces études montrent la








Fig. 1.9: Carte des anomalies de Bouguer (a) et profondeur du Moho gravimétrique (b) (Tassara [2005]). En pointillés noirs est reportée
la zone d’étude.
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1.5 Flux de Chaleurs
Couch et al. [1981] et Peacock [1996] observent deux anomalies thermiques au niveau
des zones de subduction. La première est un flux de chaleur anormalement bas détecté au
niveau de la fosse de subduction : la vitesse de subduction est plus rapide que le temps de
réchauffement de la plaque subductée dans le manteau. La seconde anomalie est un flux
de chaleur très élevé au niveau de l’arc volcanique dû à la remontée de matériel chaud
issu de la fusion partielle des roches dans le coin mantellique. Le nombre de données de
flux de chaleur de bonne qualité disponible dans notre région d’étude est assez faible.
Certaines valeurs à terre peuvent être obtenues à partir de la carte de flux de chaleur de
l’Amérique du sud proposée par Hamza and Munoz [1996].
En mer, les seules données disponibles pour la partie orientale de la plaque Nazca
sont tirées de la base de données globale des flux de chaleur. Aussi bien dans la région
de subduction plate que dans la région de subduction pentue, ces flux de chaleur sont
très faibles, seulement 20-40 mW/m2, ce qui est très loin des valeurs moyennes de 100
mW/m2, attendues pour une lithosphère océanique de 40 Ma (Stein and Stein [1992]).
A terre, à 34˚ S, dans l’avant arc, le flux de chaleur atteint 40-80 mW/m2 mais aucune
donnée n’est disponible pour la région côtière à cette latitude. Dans la région de l’arc
volcanique actif (au delà de 33˚ S) quelques valeurs du flux de chaleur dépassent 100
mW/m2 (Hamza and Munoz [1996]).
A 31˚ S, de très faibles flux de chaleur sont observés près de la côte (<40 mW/m2),
mais il n’existe pas de données dans la Cordillère. Ces quelques valeurs seront utilisées
lors de la modélisation des profils thermiques de la zone de subduction.
1.6 Hypothèses quant à l’origine de la subduction plate
La position actuelle de la ride Juan Fernandez (32.5˚ S) coïncide avec la transition
entre la zone de subduction plate au nord de 32˚ S et celle pentue au sud de 33˚ S. Cette
transition s’effectue en moins de 150 km, impliquant que la plaque océanique subductée
est tordue et devrait être affectée par de fortes variations internes de contraintes. Par
conséquent, la circulation mantellique devrait être perturbée entre la croûte continentale
et le sommet du slab. Cependant, l’origine du segment plat est toujours une question en
suspens. Les mécanismes qui peuvent être impliqués dans la flottabilité du slab ne sont
pas encore bien identifiés, en particulier à cause de certaines rides qui subductent sans
entraîner de subduction plate, comme la ride de Louisville dans la zone de subduction de
Tonga-Kermadec (Pelletier et al. [1998]). Concernant la Ride de Carnegie en Equateur,
la question de la subduction plate dans cette région est encore débattue dans la mesure
où les données de sismicité sont pour le moment insuffisantes pour en tirer une conclusion
(Pontoise and Monfret [2004], Guillier et al. [2001]).
Martinod et al. [2005] ont montrés que l’effet, sur la dynamique de la subduction,
d’une irrégularité qui subducte parallèlement à la fosse est plus importante que l’effet
produit par une ride qui subducte perpendiculairement à la fosse. C’est pourquoi, mal-
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grés la taille modérée de la ride Juan Fernandez, la géométrie plate de la région du Chili
central-ouest de l’Argentine pourrait être un effet rémanent de la subduction de cette
ride quand elle était parallèle à la fosse, comme c’était le cas il y a 12 Ma (Figure 1.8,
Yañez et al. [2002]).
Plus récement, les modèles analogiques de Espurt et al. [2008] ont suggérés que le
processus de subduction plate est un processus d’environ 10 Ma, qui nécessite la subduc-
tion de plusieurs centaines de kilomètres d’une irrégularité de densité plus faible que la
plaque plongeante. Cette durée nécessaire d’une dizaine de million d’années expliquerait
pourquoi certaines rides, comme la ride de Carnegie en Equateur, ne subductant que
depuis 1 ou 2 Ma, ne sont pas encore associées à une région de subduction plate.
1.7 Les grands Séismes de la zone d’étude
Fig. 1.10: Les grand tremblements de terre au Chili central (et dans notre zone d’étude en
pointillé) depuis la fin du 19ème siècle jusqu’au début du 21ème siècle ( d’après Fromm et al.
[2006]).
Les plus grandes magnitudes enregistrées correspondent à des évènements dont les
mécanismes au foyer sont principalement de type "thrust", c’est à dire un mécanisme
en faille inverse, situé dans la zone de contact de la plaque continentale et de la plaque
océanique plongeante, et dont l’un des plans nodaux a un pendage proche de celui du
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plan de subduction. Ces séismes sont principalement localisés dans la zone où les plaques
Nazca et sud-américaine sont en contact (aussi appelée zone de couplage ou zone sismo-
gène), à des profondeurs inférieures à 60 km. Entre 30˚ S et 32˚ S, le séisme d’Illapel de
1943 (Figure 1.10) de magnitude Mw 7.9, a rompu sur une zone estimée à environ 200
km de long en se propageant vers le sud (d’ailleurs comme tous les grands séismes de
subduction du Chili). Entre 32˚ S et 35˚ S, la zone de rupture du grand séisme de Val-
paraiso en 1906 (Mw 8.5) s’étend sur environ 350 km de long. L’événement du 3 mars
1985 (Mw 7.8) n’a rerompu que seulement la partie centrale de la zone de rupture sur
environ 200 km de long (Monfret and Romanowicz [1986] ; Beck et al. [1998]). En raison
de leur fort moment sismique et de la dimension importante de leur zone de rupture, ces
séismes ont tendance à générer de grands tsunamis.
Des séismes intraplaques (séismes qui se produisent à l’intérieur de la plaque océa-
nique et non pas dans la zone interplaque), comme le séisme de Chillan en 1939 (Mw
7.8) (Beck et al. [1998]), de Calama en 1950 (Mw 8) (Kausel and Campos [1992]) ou de
Tarapaca en 2005 (Mw 7.8) (Delouis and Legrand [2007] ; Peyrat et al. [2006]) peuvent
être de grandes magnitudes. Dans notre zone d’étude, le séisme intraplaque de Puni-
taqui du 15 octobre 1997 (Mw 7.1) présente un mécanisme au foyer atypique dont le
plan nodal actif est le plan subvertical (Lemoine et al. [2001]). Ce séisme est associé à un
rapport énergie/moment 30 fois plus élevé qu’un séisme courant (Okal and Kirby [2002]).
Gutscher et al. [2000] ont fait remarquer que l’énergie sismique la plus élevée libérée
à des profondeurs intermédiaires (entre 100 km et 150 km de profondeur), le long de la
subduction andine, est là où le slab est quasi-horizontal ou plat.
Des séismes superficiels (de profondeur < 50km), de magnitude proche de 7.0 ont
également eu lieu du côté Argentin, à l’aplomb du bloc de Cuyania (Alvarado et al.
[2007], Figure 1.11).
Afin d’augmenter le nombre d’enregistrement de tremblements de terre au Chili
central-ouest de l’Argentine et dans le but de localiser précisément le maximum d’évé-
nements dans cette région, plusieurs réseaux sismologiques ont été déployés entre 29˚ S
et 38˚ S.
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Fig. 1.11: Localisations et mécanismes au foyer des séismes de magnitude proche de 7.0 de
1944, 1962, et 1977 en Argentine (Alvarado et al. [2007]).
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Chapitre 2
La sismicité à partir de données
enregistrées localement
2.1 Campagne OVA99
Dans le cadre d’une collaboration scientifique entre le laboratoire Géosciences Azur
et le Departamento de Geofísica de l’Université du Chili, un réseau sismologique tempo-
raire, OVA99, a été installé au Chili-central dans la région d’Ovalle, entre les latitudes
30˚ S-32˚ S et les longitudes 72˚ W-70˚ W (Pardo et al. [2002]) (Figure 2.1).
De Novembre 1999 à Janvier 2000, 37 stations courte-période ont enregistré, en mode
continu, la sismicité locale, ce qui a permis de la localiser dans l’espace et dans le temps
de manière précise. Chaque station était constituée d’un capteur 3 composantes de 4.5
Hz ou 2 Hz , d’un numériseur à forte dynamique (Reftek ou Titan), d’un disque dur
de 2Go et d’un GPS pour la synchronisation du temps. Le pas d’échantillonage choisi
pour les données était de 125 pts/s et l’espacement entre stations était de l’ordre de 30
km. Le réseau OVA99 a permis d’enregistrer 5198 événements pendant les 3 mois de
fonctionnement, pour des magnitudes < 5.5.
Après un pointé manuel des phases des ondes P et S et d’une revérification de ces
pointés, nous avons déterminé un modèle 1D de vitesse pour les ondes P et S, en utili-
sant l’algorithme VELEST (Kissling et al. [1994]). Cet algorithme recherche le meilleur
modèle de vitesse 1D en couche qui ajuste au mieux l’ensemble des temps d’arrivées
observés. Les modèles de vitesse retenus, P et S, sont utilisés dans les processus de lo-
calisation des séismes (Figure 2.5). Une première localisation des évènements efectuée à
l’Université du Chili à partir du logiciel SEISAN (Havskov and Ottemöller [1999]) per-
met d’observer une forte activité sismique dans la région de la zone de rupture du séisme
de Punitaqui de 1997 (31˚ S, 71.2˚ W, 68 km de profondeur), plus de deux ans après le
choc principal du 15 octobre 1997 (Lemoine et al. [2001] et Pardo et al. [2002]) (Figure
2.2).
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Fig. 2.1: Sismicité locale (ronds rouges) enregistrée par le réseau sismologique temporaire (car-
rés bleu clair), durant la campagnes OVA99. Les édifices volcaniques Quaternaires actifs sont
représentés par les triangles jaunes. Les isocontours du slab sont de Pardo et al. [2003] et sont
















Fig. 2.2: Coupe Est-Ouest de la sismicité enregistrée par la campagne OVA99 (ronds rouges)
à la latitude de 31˚ S. La topographie est indiquée au dessus de la coupe, avec une exagération
verticale. Le triangle noir inversé représente la position de la fosse.
2.2 Campagne CHARSME
Toujours dans le cadre de la collaboration scientifique entre le laboratoire Géosciences
Azur et le Departamento de Geofísica de l’Université du Chili, de Novembre 2002 à Mars
2003, un réseau sismologique temporaire composé de 30 stations large bande, CHARSME
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(Chile Argentina SeismicityMeasurement Experiment), a été installé au Chili central et
dans l’ouest de l’Argentine, entre les latitudes 31.5˚ S et 34˚ S et les longitudes 71˚ W et
67˚ W (Pardo et al. [2004])(Figure 2.3).
5768 évènements locaux, de magnitudes < 6, ont été enregistrés par le réseau tem-
poraire. Par ailleurs, 15 stations du réseau permanent de l’Université du Chili ont été
également mobilisées afin d’augmenter la densité de stations et d’améliorer la localisa-
tion de la sismicité, surtout du côté chilien. En effet, pour cette expérience de terrain,
la distance entre les stations était variable, en fonction de l’accés à certains sites et du
petit nombre de stations temporaires disponibles pour couvrir une telle zone. Chaque
station temporaire se composait d’un capteur 3 composantes CMG-40T de 30 Hz et 60
Hz (2 étaient des CMG-3 de 120Hz), d’un numériseur Reftek ou Titan, d’un disque dur
pour le stockage des données, et d’un capteur GPS pour la synchronisation des temps
d’arrivées. Le pas d’échantillonage pour les données était de 125 pts/s. Le traitement
des enregistrements a été effectué de la même façon que pour la campagne OVA99 : le
pointé manuel des temps d’arrivée ainsi qu’une première localisation a été effectuée à
l’Université du Chili.
Dans le cadre de cette thèse, tous les enregistrements ont été revisualisés, et repointés
si nécessaire. De plus, dans l’optique d’effectuer une étude sur l’atténuation des ondes
dans cette région (voir chapitre 6), nous avons effectué un tri des enregistrements. Ainsi
nous n’avons gardé que des sismogrammes avec des première arrivées bien visibles, un
signal fort par rapport au bruit, et des ondes P et S séparées de plus de 3 s. Etant donné
le nombre important d’évènements, cette sélection a nécessité plusieurs mois de travail.
L’enregistrement, pendant cette campagne, de tirs de mines, dont la localisation était
connue, nous a permis d’obtenir un profil de vitesse très précis des 15 premiers kilomètres
de la croûte. Pour les profondeurs plus importantes, le logiciel VELEST nous a permis
d’obtenir un nouveau modèle de vitesse 1D en couche de la région. Tout les évènements
ont ensuite été relocalisés dans ce modèle avec le logiciel SEISAN.
2.3 Campagne CHARGE
Les deux réseaux des campagnes précédentes étaient localisés principalement sur la
région de la zone de subduction plate et de la zone de transition. la zone de subduction
"normale" était très peu couverte. De façon à pouvoir comparer les résultats entre la
zone de subduction plate et la zone de subduction pentue, un troisième jeu de données
a été considéré.
La campagne de terrain CHARGE (Chile Argentina Geophysical Experiment) a dé-
ployé 22 sismomètres large bande portables, suivant deux transects Est-West (Wagner
et al. [2005]). Le segment nord était localisé à la latitude 30˚ S à l’aplomb de la région du
slab plat(Figure 2.6) et le segment sud, à la latitude 36˚ S, au dessus du slab plongeant.
Quatre stations additionelles ont été déployées entre ces deux segments. Les capteurs
3 composantes utilisés, étaient un mélange de STS2 et CMG-40T et CMG-3ESP. Les
















Fig. 2.3: Sismicité locale (ronds rouges) enregistrée par le réseau sismologique temporaire (car-
rés verts) et par le réseau permanent de l’Université du Chili (ronds verts), durant la campagne
CHARSME (Pardo et al. [2004]). Les édifices volcaniques Quaternaires actifs sont représentés
par les triangles jaunes. Les isocontours du slab sont de Pardo et al. [2003] et sont espacés de
20 km.
données ont été enregistrées par des numériseurs Reftek pendant 18 mois à partir de la
fin 2000, avec un pas d’échantillonage de 40 pts/s et le temps était synchronisé par GPS.
Ces données nous ont été transmises par le Departement of Geosciences, de l’Univerité
d’Arizona où le traitement des données avait été effectué. Nous avons vérifié les pointés
faits par nos collègues américains. La localisation des évènements avait été faite dans le
modèle de vitesse à l’échelle du globe IASPEI-91 (Kennett [1991]).
2.4 L’ensemble des données
Dans un premier temps nous avons jugé interessant de mélanger les données des
campagnes OVA99 et CHARSME. Etant donnée les grandes similitudes entre ces deux
campagnes en termes d’acquisition des événements, traitements des enregistrement, et
pour des raisons géographiques, nous avons traité les deux jeux de données conjointe-
ment, notament dans la détermination d’un modèle de vitesse initial pour les ondes P et
S dans la région de latitude 30˚ S-34˚ S et de longitude 72˚ W-67˚ W (Figure 2.5). Le rap-
port Vp/Vs a été déterminé en représentant la différence (ts-tp) entre les temps d’arrivés
des ondes S (ts) et des ondes P (tp) en fonction de tp. Cette représentation graphique
est aussi appelée diagramme de Wadati. Les points du diagramme s’alignent sur une
































Fig. 2.4: Coupe Est-Ouest de la sismicité enregistrée par la campagne CHARSME (ronds
rouges) à la latitude a) 31˚ S et b) 34˚ S. La topographie est indiquée au dessus de la coupe, avec
une exagération verticale. Le triangle noir inversé représente la position de la fosse.
droite dont le coefficient directeur est proportionnel au rapport Vp/Vs (Wadati [1933]).
Dans la région du Chili central et l’ouest de l’Argentine, couverte par nos deux réseaux
temporaires, on trouve un rapport Vp/Vs égal à 1.76.
La couverture du réseau temporaire de la campagne CHARSME, étant plus étendu nous
avons donné plus de poid au modèle de vitesse obtenu à partir des données enregistrées
par ses stations, en vérifiant que la localisation des évènements enregistrés par le réseau
OVA99 dans ce modèle était cohérente avec celle obtenue précédement.
Nous avons ensuite voulu mélanger les données des campagnes OVA99 et CHARSME
avec celle de la campagne CHARGE. Si en terme de latitude et longitude, les localisa-
tions des différentes campagnes semblent cohérentes (Figure 2.8), il apparait une diffé-
rence d’environ 20 km sur la localisation en profondeur (Figure 2.9). Les données ayant
été localisées dans des modèles de vitesse différents, nous avons essayé de relocaliser les
données de la campagne CHARGE dans notre modèle de vitesse, déterminé à partir des
données des campagnes OVA99 et CHARSME, mais ce fut sans succès, car la différence
de profondeur demeure.
Les données qui seront utilisées dans la suite de ce travail pour la tomographie des
temps d’arrivée ont été selectionnées suivant les critères suivants :
- Dans le cas des campagnes OVA99 et CHARSME, les évènements devaient avoir été













































Fig. 2.5: Modèles de vitesse 1D des ondes P (Vp) et des ondes S (Vs), pour la campagne
OVA99, la campagne CHARSME, et le modèle final de vitesse issu de Velest et utilisé comme
modèle initial de l’atténuation dans la suite de cette étude.
enregistrés au moins à 9 stations du réseau, et avoir une localisation précise (RMS<0.25
Pardo et al. [2002]).
- Dans le cas de la campagne CHARGE, nous n’avons pas selectionné les évènements,
nous avons utilisés ceux d’Anderson et al. [2007].
2.5 Sismicité
Le segment entre 28˚ S et 33˚ S a été l’un des premiers segments à être identifié comme
une zone de subduction à "angle faible" par comparaison avec les zones de subduction
plus communes dites à "angle normal" (Barazangi and Isacks [1976], Cahill and Isacks
[1992]). Barazangi and Isacks [1976] basent leur subdivision sur la distribution spatiale de
téléséismes dans cette zone. Cette segmentation a ensuite été confirmée par Jordan et al.
[1983], Cahill and Isacks [1992] et Engdahl et al. [1998], en utilisant des localisations plus
précises de séismes. Plus récement, Pardo et al. [2002], Pardo et al. [2004] et Anderson
[2005] ont effectué une localisation précise d’hypocentres, à partir des enregistrements de
réseaux sismiques locaux déployés dans la région pendant plusieurs mois, et des enregis-
trements de quelques stations des réseaux permanents au Chili et en Argentine. A partir
des données selectionnées, comme indiqué dans le chapitre précédent, la distribution de

















Fig. 2.6: Sismicité locale (rond rouges) enregistrée par le réseau sismologique temporaire (carrés
bleu foncé), durant la campagne CHARGE. Les édifices volcaniques quaternaires actifs sont
représentés par les triangles jaunes. Les isocontours du slab sont de Pardo et al. [2003] et sont
espacés de 20 km
de subduction. Un forte simsicité profonde est observée dans le prolongement de la ride
Juan Fernandez (Figure 2.10). Il existe également un forte sismicité superficielle (< 20
km de profondeur), aussi bien dans l’avant arc côté chilien (Barrientos et al. [2004]), au
nord de 33˚ S que dans l’arrière arc en Argentine, au sud de 33˚ S (Alvarado et al. [2005]).
Muñoz [2005] réfute l’hypothèse d’une plan de Benioff plat, les séismes qui se pro-
duisent vers 70-110 km de profondeur dans cette région, seraient localisés dans le manteau
supérieur subcontinental mais ne seraient pas associés à la subduction de la lithosphère
océanique. La sismicité nous donnerait donc une fausse image d’un slab plat. Cependant,
cette hypothèse n’explique pas l’absence de volcanisme quaternaire en surface.
Une localisation précise de la sismicité, permet d’oberver une double zone sismogène,
dans la région de la subduction plate, entre 50 km et 100 km de profondeur (Figure
2.11 a). Ce double plan de Benioff, a déjà été observé dans d’autres régions du monde
(Figure 2.12). La première double zone sismogène découverte a été celle au nord de
Honshu au Japon (Hasegawa et al. [1978a], Hasegawa et al. [1978b]), où les deux plans
de sismicités sont séparés de 30 km. Mais il en existe également dans d’autres zones
de subduction (Peacock [2001]). Les tremblements de terre dans le plan supérieur se
produisent dans la croûte océanique. Cette croûte est fragilisée par le frottement avec le
manteau dû au déplacement de la plaque mais aussi par la déshydratation causée par le
































Fig. 2.7: Coupe Est-Ouest de la sismicité enregistrée par la campagne CHARGE (ronds rouges)
à la latitude a) 31˚ S et b) 34˚ S. La topographie est indiquée au dessus de la coupe, avec une
exagération verticale. Le triangle noir inversé représente la position de la fosse.
processus de transformation des métabasaltes et métagabbros en éclogite (Kirby et al.
[1996]). L’origine de la sismicité du plan inférieure est moins bien définie, et serait due
à la déshydratation de la serpentine (Peacock [2001], Hacker et al. [2003b]) ou d’autres


































Fig. 2.9: Coupe Est-Ouest de la sismicité enregistrée par la campagne CHARGE (ronds verts)
et par la campagne CHARSME (ronds rouges) à 31.5˚ S.
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Fig. 2.10: Sismicité locale utilisée pour la tomographie des temps d’arrivée des campagnes
OVA99, CHARSME. Les évènements superficiels (< 50 km de profondeur) sont représentés en
























































Fig. 2.11: Coupes le long des profils indiqués sur la figure 2.10.
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C. Chile
Fig. 2.12: Localisation mondiale des doubles zones sismogènes (rectangles) (modifié d’après
Peacock [2001]).
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Deuxième partie
Vitesse des ondes sismiques
Chapitre 3
La tomographie des écarts de temps
d’arrivées
Les ondes se propageant à l’intérieur de la Terre sont le seul moyen d’imager en pro-
fondeur les différentes couches terrestres. Lorsqu’une onde se propage entre la source du
séisme et une station à la surface de la Terre, elle va traverser des milieux très différents
de par leurs compositions minéralogiques, leurs propriétés physiques ou leur température.
L’onde traversant ce milieu va voir sa vitesse, son amplitude ou sa trajectoire modifiée.
Ce sont ces informations enregistrées dans les sismogrammes qui servent à reconstruire
le milieu traversé par une onde.
Les vitesses des ondes P et des ondes S sont directement liées aux constantes élas-
tiques (le module d’incompressibilité K et le module de cisaillement µ) et à la densité













Ces constantes et la densité dépendent de la lithologie, de la porosité, de la saturation
en fluide, de la pression et de la température du milieu.
La tomographie (du grec tomê = coupe) consiste à recontruire certaines propriétés
d’un objet, à partir d’un jeu de données externes. Ainsi la tomographie sismique permet
entre autre de remonter aux modèles de vitesse Vp et Vs à l’intérieur de la Terre par
inversion des temps d’arrivée des ondes P et S. Nous distinguons deux types de tomogra-
phies : la tomographie des temps d’arrivée, qui est un problème très difficile car aucune
hypothèse sur le milieu de vitesse initial n’est faite. La tomographie des écarts des temps
d’arrivée, est un problème beaucoup plus facile. En effet, connaissant un milieu de vitesse
initial, il est possible de procéder par perturbations de ce modèle, en estimant des écarts
de vitesse à partir des écarts des temps d’arrivée.
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L’un des pionniers en matière de tomographie sismique a été Keiiti Aki (1930-2005).
Ce fut lui qui introduisit, avec deux collaborateurs (Christoffersson et Husebye), la mé-
thodologie pour définir les hétérogénéités latérales de l’intérieur de la Terre. La première
tomographie fut appelée ACH (Aki et al. [1977]). L’évolution technologique a permis
de complexifier les codes tomographiques de façon à prendre en compte le maximum de
paramètres et de se rapprocher de plus en plus de la nature complexe de la croûte et du
manteau terrestre.
Dans ce chapitre, nous commencerons par expliquer la détermination de notre modèle
initial de vitesse, puis le principe du code de tomographie TLR3 (Tomographie, Locali-
sation, Relocalisation) et tous les tests réalisés pour contraindre au mieux nos résultats.
Enfin, nous exposerons les modèles de vitesse 3D des ondes P et S obtenus pour la zone
d’étude.
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3.1 Recherche du modèle initial
Le problème inverse de la tomographie en vitesse se résume à une approximation
linéaire d’une fonction non linéaire. Ce qui implique une dépendance du résultat au mo-
dèle initial. Si ce modèle initial est très différent du modèle réel de vitesse, il sera très
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difficile de retrouver ce dernier. La détermination préalable d’un modèle de vitesse, qui
ajuste au mieux les données, est nécessaire. La vitesse des ondes sismiques augmentant
avec la profondeur, on choisit généralement un modèle en couches, représentant les diffé-
rentes "couches" terrestres : à l’intérieur d’une couche, la vitesse des ondes est constante.
Ainsi, le manteau supérieur aura une vitesse de propagation des ondes plus grande que
la croûte, mais plus petite que le manteau inférieur. Plusieurs méthodes existent pour
déterminer ce modèle de vitesse.
3.1.1 Utilisation des Chaines de Markov
Dans l’objectif de relocaliser la sismicité du Massif Armoricain, Arroucau [2006] utilise
une inversion probabiliste de type Monte Carlo en utilisant les proriétés des chaînes de
Markov. Cette méthode lui permet de déterminer conjointement :
- les paramètres d’un modèle 1D de vitesse des ondes P et S : le nombre de couches, leur
épaisseur respective, et la vitesse des ondes P et S dans chacune d’elles.
- les paramètre hypocentraux des séismes : longitude, latitude, profondeur, et temps
origine.
Le principe de cette méthode repose sur le tirage aléatoire d’une valeur pour chaque
paramètre cité plus haut, et sur le recalcul du trajet des ondes dans le nouveau modèle
de vitesse, à partir des nouvelles localisations des évènements. Pour un grand nombre
de données comme c’est le cas dans notre étude, le temps de calcul associé au tracé des
rais devient très long (de l’ordre de plusieurs mois avec les machines à notre disposition).
Cette solution ne sera donc pas utilisée dans le cas de la détermination d’un modèle
initial de vitesse. Néanmoins nous verrons par la suite qu’elle est tout à fait adaptée au
cas de la détermination d’un modèle initial d’atténuation, puisque dans ce cas, le trajet
des rais n’a pas à être recalculé (voir section 6.2.1).
3.1.2 Tirs de mine
L’enregistrement fortuit de tirs de mine pendant les campagnes sismologiques, permet
souvent d’obtenir un très bon modèle de vitesse des quelques premiers kilomètres de
la croûte terrestre (15km dans notre cas). Les enregistrements de tirs de mine sont
parfois difficilement différenciables d’un séisme sur un sismogramme. Un des moyens de
les repérer est donc de connaître l’heure à laquelle ils ont eu lieu en se procurant le
catalogue de ces tirs auprès des mines concernées. La source de ces tirs étant connue
avec exactitude, pour déterminer le modèle de vitesse en couche de la région, il suffit
de comparer les temps d’arrivées des ondes P enregistrés aux différentes stations avec le
temps théorique calculé dans un modèle de vitesse en couches horizontales. Barrientos
et al. [2004] ont ainsi obtenu un modèle de vitesse des ondes P de notre zone d’étude
(Figure 3.1).
3.1.3 Programme Velest
Velest est un algorithme développé par Kissling et al. [1994] qui permet la détermi-
nation d’un ensemble de modèles de vitesse 1D en couches et la localisation simultanée
d’un groupe d’évènements dans ces modèles. Basé sur des tests de type essais-erreurs,
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Fig. 3.1: a) Courbes des temps de trajet (ligne rouge) calculées à partir du modèle de vitesse des
ondes P en utilisant les tirs de mine de la mine Disputada de Las Condes. Les sismogrammes
sont en bleu. L’échelle de temps a été réduite en utilisant une vitesse de 6 km/s. b) modèle de
vitesse Vp.
un grand nombre de modèles de vitesse sont testés. C’est dans ces modèles que sont
calculés les temps d’arrivée et la localisation théorique des évènements. En comparant
ces valeurs théoriques aux valeurs observées, il est possible de déterminer les modèles de
vitesse en couche qui ajustent au mieux les données. Pour éviter toute incohérence entre
certaines données, il est conseillé de débuter avec un petit nombre d’évènements, dont la
localisation et les pointés sont connus avec précision. Ce petit jeu de données (environ
500 séismes dans notre cas) permet de déterminer un premier ensemble de modèles de vi-
tesse. Le reste des données est ajouté petit à petit et cet ensemble de modèles est modifié
en conséquence à chaque ajout, jusqu’à ce que le plus grand nombre de pointés soit pris
en compte pour l’obtention d’un modèle de vitesse moyen. Ce modèle de vitesse servira
de modèle initial pour la tomographie des écarts de temps d’arrivée. Il représentera la
moyenne de l’ensemble des modèles ajustant au mieux l’ensemble de nos données.
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3.2 Sélection et jeu de données utilisés
Dans le cadre de cette étude, les modèles initiaux de vitesse (Figure 4.4) sont obtenus
à partir de la combinaison de tirs de mines ( entre 0 et 15 km de profondeur ) et de
l’ajustement des données sélectionnées avec VELEST. Le rapport Vp/Vs est déterminé
à partir d’un diagramme de Wadati de l’ensemble des données utilisées et est évalué à
1.76. Le diagramme de Wadati est construit pour l’ensemble des couples source-station
pour lesquels on a pointé les ondes P et S. A titre d’exemple, La figure 3.2 montre la
relation entre tp et ts pour un évènement.
Fig. 3.2: Exemple de diagramme de Wadati qui permet d’obtenir le rapport Vp/Vs. Cas du
séisme du 7/11/2002 à 11 h 05 min 16.2 s localisé à 32.350˚ S 69.708˚ W à 142.8 km de profon-
deur.
Les pointés des ondes directes P et S ont été effectués manuellement pour tous les
jeux de données. Au final, nous disposons d’environ 65000 temps de premières arrivées
(34000 phases P et 31000 phases S) d’évènements situés entre 30˚ S-38˚ S et 67˚ W-72˚ W
issus des campagnes OVA99 et CHARSME. A titre indicatif, la campagne CHARSME,
à elle seule, regroupe 20000 phases P et 15000 phases S sur une région beaucoup plus
petite. Seuls les évènements avec des phases enregistrées à plus de 9 stations pendant les
campagnes OVA99 et CHARSME et pour lesquelles la localisation est fiable (RMS<0.25
Pardo et al. [2002])sont utilisés. Le mélange de plusieurs jeux de données n’est pas une
opération aisée, en particulier parce que la distribution des stations, les acquisitions et
les traitements ont été différents.
3.3 Principe de la tomographie en vitesse (ex :TLR3)
La tomographie en vitesse est un problème inverse, c’est à dire que l’on tente de
reconstruire un modèle 3D de vitesse des ondes et une localisation des séismes à partir
des écarts de temps d’arrivées de ces ondes. L’inversion des données est un processus qui
permet, après plusieurs boucles, de minimiser l’écart entre les données expérimentales et
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les données calculées. Dans cette étude, les modèles 3D de vitesse et la localisation des
hypocentres sont obtenus conjointement en utilisant l’algorithme TLR3 (Latorre et al.
[2004], Monteillet et al. [2005]) et les temps d’arrivées d’ondes P et S de séismes locaux
enregistrés au cours des différentes campagnes OVA99, CHARSME.
Le temps de trajet t d’une phase P ou S qui se propage entre une source sismique
et une station est calculé en effectuant une intégration du champs de lenteur u(x, y, z)
(inverse du champs de vitesse v(x, y, z)) le long du rai joignant la source et la station









u(x, y, z)dl (3.3)
Le tracé des rais entre chaque couple source-station dans le modèle de vitesse, s’effec-
tue en utilisant la méthode développée par Podvin and Lecomte [1991]. Cette méthode
basée sur le principe de Huygens, permet de calculer la propagation du front d’onde dans
un milieu de vitesse, par approximation en différence finies de l’équation de l’eikonal.
Chaque point de ce front d’onde est donc considéré comme une nouvelle source ponc-
tuelle. Une telle approche permet de tenir compte des différents modes de propagation
des ondes : premières arrivées, ondes diffractées ou transmises. Dans cette étude on ne
considérera que la propagation des ondes directes.
Selon le principe de Fermat, lorsque l’onde rencontre une petite perturbation de lenteur
(δu), il en resultera une petite perturbation du temps d’arrivé (δt). On peut donc consi-
dérer que le temps d’arrivée t d’une onde enregistrée à une station est le temps qu’aurait
mis cette onde pour faire le trajet source-station dans notre milieu initial, plus la pe-




u(x, y, z)dl =
∫ station
source





On fait l’approximation que le rai le long duquel on va intégrer est le même que le




u0(x, y, z)dl +
∫ station0
source0
δu(x, y, z)dl (3.5)
t(source, station)− t0(source, station) =
∫ station0
source0





δu(x, y, z)dl (3.7)
Le champ de perturbation de lenteur δu(x, y, z) (ou de vitesse) peut être décrit dans
un cube maillé régulièrement en x,y,z. L’espacement entre les cellules de cette grille 3D
régulière est déterminée par un "checkerboard test" (voir Section 3.3.2.1). On définit en
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chaque noeud (i, j, k) de cette grille une valeur δui,j,k. L’interpolation se fait suivant des
fonctions de la forme hi,j,k qui vaut 1 quand on est au noeud i, j, k et 0 autre part :




La petite perturbation du temps d’arrivée δt de l’onde s’exprime donc comme suit et









































Dans le cas de la tomographie en vitesse, les temps d’arrivées des ondes P et S














sont les dérivées partielles des temps des premières arrivées par rapport aux
paramètre de localisation de l’évènement. On obtient donc un système de n équations (n
étant le nombre de temps tp et ts observés) à m inconnues (les modèles de vitesses Vp et
Vs et la localisation et le temps origine des évènements). Ce système peut s’exprimer sous
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δTn = GnmδUm (3.16)
Il est à la fois sous-déterminé (certaines cellules de la grille d’inversion ne sont pas
échantillonées par les rais) et sur-déterminé suivant les zones considérées (beaucoup de
rayons passent dans certaines cellules).
La vitesse, la localisation et le temps origine des évènements sont inversés conjointe-
ment mais de façon indépendentante. Ce système linéaire peut se résoudre au sens des
moindres carrés, qui permet de déterminer les paramètres qui ajustent au mieux nos
données en cherchant à minimiser l’écart entre les temps observés et les temps calculés.
Connaissant un model initial a priori, on pourra appliquée une technique de petites per-
turbations, qui permettra à chaque itération de réduire l’écart entre les temps observés et
les temps calculés (Figure 3.3). On obtient ainsi à la fin de chaque itération un nouveau
modèle de vitesse pour les ondes P et S dans lesquels on relocalise les évènements.
Fig. 3.3: Principe du fonctionnement du programme de Tomographie en vitesse, Localisation
et Relocalisation, TLR3.
La RMS (Root Mean Square ou moyenne quadratique) de l’inversion est un indice
de similitude entre le profil calculé et le profil mesuré. Cet indice est calculé à la fin de
chaque itération à partir de la différence entre le temps observé et le temps calculé.
Comme tout code de tomographie, il existe dans TLR3 un grand nombre de para-
mètres à ajuster et de tests à réaliser pour obtenir des résultats fiables.
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3.3.1 Paramètres de l’inversion
3.3.1.1 Nombre d’itérations
Dans un premier temps nous avons lancé l’inversion avec 50 itérations. Il s’avère qu’au
bout de 20 itérations, la RMS de l’inversion est déjà presque constante (Figure 3.4). De
plus la résolution du modèle final a tendance à se dégrader si on compare le modèle de
vitesse à l’itération 10 et 20 par exemple.
Fig. 3.4: RMS de l’inversion en fonction du nombre d’itérations.
Nous avons choisi de considérer les résultats obtenus à la dixième itération, juste au
moment où la RMS se stabilise à une valeur constante.
Le but de l’inversion est de réduire au maximum l’écart entre les temps observés et
ceux calculés. La Figure 3.5 représente un histogramme de la différence entre tobs et tcal
après la première itération (en bleu) et après l’itération 10 (en rouge), pour le jeu de
données OVA99-CHARSME.
Fig. 3.5: Histogramme des différences entre tobs et tcal pour les ondes P (a) et les ondes S (b),
à la première itération (en bleu) et à la dernière itération (en rouge).
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Nous observons que les différences tobs−tcal pour les ondes S sont nulles pour un grand
nombre d’évènements. L’histogramme des différences tobs−tcal pour les ondes P est centré
sur une différence nulle, mais avec une largeur à mi-hauteur de 0.15 s. Néanmoins si on
compare les différences à la première itération avec celles à l’itération 10, on remarque
que celles ci ont été réduites de manière significative.
3.3.1.2 Paramètre de damping
Le paramètre de damping permet de contrôler la vitesse de convergence de l’inversion.
Dans le cas d’un paramètre de damping élevé (de l’ordre de 1 ou 10) la convergence est
lente et le nombre d’itérations nécessaires pour obtenir une valeur de RMS à peu près
constante, est grand. Pour chaque jeu de données, nous avons testé différentes valeurs
de damping. La valeur retenue est celle pour laquelle la décroissance de la RMS est la
plus régulière et se stabilise autour de 5-10 itérations, soit 0.5 dans le cas des campagnes
OVA99-CHARSME (figure 3.6).
Fig. 3.6: Influence du damping sur la valeur de la RMS de l’inversion suivant l’itération
considérée pour les données des campagnes OVA99-CHARSME.
3.3.1.3 Domaine de variation des paramètres de l’inversion
Un des paramètres les plus important dans cette inversion est la perturbation maxi-
male que nous appliquerons au modèle de vitesse et aux localisations des évènements, à
chacune des itérations. La perturbation de vitesse, de localisation et du temps origine ne
doit pas être trop grande de façon à rester dans l’approximation des petites perturbations
lors de l’inversion.
La variation maximale par itération sur la localisation et le temps origine des évène-
ments (latitude, longitude, profondeur, et t0) est volontairement petite (respectivement
500 m pour la localisation et 0.2 s pour le temps origine). En effet,nous considérons
que les localisations initiales sont suffisament précises, pour que les différences de temps
d’arrivées soient uniquement dues aux anomalies de vitesse rencontrées lors du trajet des
ondes. Les variations de vitesse des ondes sont fixées à 1500 m/s pour les ondes P et à
850 m/s pour les ondes S.
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3.3.1.4 Pondération entre les ondes P et S
Les temps d’arrivée des ondes P et S sont inversés conjointement. Lors des pointés
manuels, il est plus facile de repérer avec précision l’arrivée des ondes P par rapport à
celle des ondes S. Si nous notons Cp, le poids des ondes P et Cs, le poids des ondes S, il
est donc judicieux de donner plus de poids aux temps d’arrivée des ondes P (Cp petit)
qu’à ceux des ondes S (Cs grand). Le tout est de savoir quel est le rapport optimum
Cp/Cs.
Fig. 3.7: Influence du rapport Cp/Cs sur la valeur de la RMS de l’inversion suivant l’itération
considérée pour les données des campagnes OVA99-CHARSME.
D’après la figure 3.7, nous remarquons que le rapport Cp/Cs a peu d’influence sur
la RMS de l’inversion. Néanmoins, en s’appuyant sur le choix du nombre d’itérations de
l’inversion ( dans le cas présent, 5 itérations), nous avons choisi un rapport Cp/Cs égal
à 0.5, pour lequel la RMS de l’inversion est légèrement plus petite que pour les autres
rapports.
3.3.2 Tests de l’inversion
3.3.2.1 "Checkerboard Test"
Le "Checkerboard test" permet de déterminer la taille optimale des cellules de la grille
d’inversion, en tenant compte de la géométrie source-station propre au jeu de données
utilisé. On ajoute aux modèles finaux de vitesse des ondes P et S une perturbation
alternativement positive et négative en chaque noeud de la grille d’inversion (3.8 a et 3.9
a). Les rais, ainsi que des temps synthétiques, sont calculés dans ce modèle de vitesse
perturbé. On effectue ensuite l’inversion avec comme données initiales les modèles de
vitesse non perturbés et les temps synthétiques calculés dans le modèle perturbé. Dans
le cas des Figures 3.8 b, c et 3.9 b, c), le "Checkerboard test" est très bien retrouvé.
L’amplitude des anomalies est très proche de celle des perturbations initiales, et les
anomalies positives et négatives sont bien distinctes. Ce "Checkerboard test", réalisé pour
les campagnes OVA99-CHARSME, nous permet de choisir une espacement horizontal de
40km et un espacement vertical de 10 km pour la taille optimale de notre grille d’inversion
(Figure 3.10).
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Fig. 3.8: "Checkerboard test" pour les modèles de vitesse des ondes P et S représentés en coupe
à 25 km, 45 km, 65 km, 85 km, 105 km et 125 km de profondeur. Les perturbations initiales sont
représentées en a) et le résultats de l’inversion en b) pour les ondes P et c) pour les ondes S.
Les distances horizontales et verticales entre les noeuds sont 40 km et 10 km respectivement. Les
zones grises représentent les régions non traversées par au moins un rai, et donc non résolues.
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Fig. 3.9: De même que pour la figure 3.8, mais pour des coupes Est-Ouest aux latitudes 31˚ S,
31.5˚ S, 32.5˚ S et 33.5˚ S.
3.3.2.2 "Spike Test"
Le "spike test" est un moyen de contrôler qu’une anomalie n’est pas un artefact de
l’inversion. En pratique on ajoute une petite perturbation au modèle final de vitesse, à
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Fig. 3.10: Grille d’inversion de la tomographie en vitesse pour les données des campagnes
OVA99 et CHARSME. Les noeuds de la grille sont espacés de 40 km horizontalement et de 10
km verticalement.
l’emplacement de l’anomalie que l’ont veut vérifier. On calcule ensuite les temps théo-
riques dans ce nouveau modèle de vitesse. Ces temps sont ensuite inversés pour essayer
de retrouver la perturbation ou "spike". Si le "spike" est correctement retrouvé en am-
plitude et en localisation, on considèrera qu’il en est de même pour l’anomalie observée.
Chaque anomalie est ainsi testée séparément. La Figure 3.11 représente le "spike test"
réalisé sur l’anomalie de vitesse négative des ondes P et S observées sous les édifices vol-
caniques actifs à 33.5˚ S-70˚ W. Globalement la forme du spike est bien retrouvée même
si on observe un léger étalement vertical de l’anomalie. L’amplitude est très proche de
celle du "spike" initial (Figures 3.11 1a et 2a) et est mieux contrainte dans le cas des
ondes S (Figures 3.11 1c et 2c) que dans celui des ondes P (Figures 3.11 1b et 2b).
3.3.2.3 La Résolution
Dans cette étude, la tomographie en vitesse utilise l’algorithme des moindres car-
rés, LSQR (Paige and Saunders [1982]), qui ne calcule pas directement la résolution du
problème. Cependant un "spike" test répété en chaque noeud du modèle final, nous per-
met d’évaluer le taux de confiance qu’on peut attribuer à nos résultats. La construction
rigoureuse de cette résolution nécessite une inversion complète du modèle pendant 10
itérations au minimum (suivant les résultats de la section 3.3.1.1) et ce pour chacun des
noeuds de la grille. La partie du programme prenant le plus de temps étant le tracé
des rais, le temps de calcul nécessaire s’éléverait ainsi à plusieurs mois. Néanmoins pour
réduire la durée du calcul, il n’est pas vraiment nécessaire de recalculer les rais dans le
modèle de vitesse perturbé par les "spikes". En effet, la valeur des anomalies ajoutées au
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Fig. 3.11: "Spike test" de l’anomalie de vitesse sous les volcans actifs à 33.5˚ S-70˚ W. Le "spike
initial" est représenté en plan (25 km de profondeur) et en section (33.5˚ S) respectivement sur
les figures 1a) et 2a). Les figures 1b) et 2b) sont les résultats obtenus dans le cas des ondes P
et les figures 1c) et 2c) dans le cas des ondes S.
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modèle initial de vitesse, est suffisament grande pour pouvoir être résolue par l’inversion,
mais assez petite pour qu’elle ne perturbe pas le trajet des ondes. Ainsi la résolution peut
être calculée beaucoup plus rapidement.
A la Figure 3.12, qui représente la résolution pour les données des campagnes OVA99-
CHARSME, nous observons que la diagonal de la résolution vaut 1 ce qui indique que
l’amplitude des perturbations est retrouvée à 100o/o. De plus, nous remarquons que les
perturbations ne s’étendent pas horizontalement ou verticalement.
3.4 Résultats
3.4.1 Relocalisation des évènements
A chaque itération, le programme de tomographie relocalise les évènements dans le
nouveau modèle de vitesse. La Figure 3.13 montre la différence de longitude, latitude et
profondeur, ainsi que les différences de temps origine des évènements entre la première
itération de l’inversion. Ici l’intervalle de variation maximum de la localisation était fixé
à 5 km (500 m par itération et nous sommes à l’itération 10). Si pour la longitude
et la latitude, cet intervalle semble suffisant (peu d’évènements ont une localisation à
l’itération 10 qui différe de + ou - 5 km de leur localisation initiale), en revanche pour
la profondeur, cet intervalle pourrait être élargis au vu du grand nombre d’évènements
"bloqués" à une différence de -5 km. Cependant nous avons considéré que la localisation
initiale des évènements était très bonne, et préféré très peu modifier ces localisation
de sorte que les différences de temps d’arrivées soient essentiellement le résultats des
anomalies de vitesses rencontrées.
Il est également possible de n’utiliser TLR3 que pour relocaliser les évènements. Dans
ce cas, le modèle de vitesse reste inchangé au cours des itérations, seule la localisation
des séismes et leur temps origine seront perturbés.
3.4.2 Interprétation
3.4.2.1 Campagne OVA99-CHARSME
Les modèles 3D de vitesse déterminés dans cette étude sont présentés aux Figures
3.14 à 3.19. Les perturbations de vitesse ∆V p(o/o) et ∆V s(o/o) indiquées sur ces figures
sont calculées par rapport à notre modèle initial de vitesse. Le changement de pendage
de la subduction étant très rapide, nous avons donc choisi de faire des coupes Est-Ouest
très rapprochées de façon à suivre l’évolution spatiale des vitesses des ondes entre la par-
tie plate (30˚ -31.5˚ S), la zone de transition (31.5˚ -32.5˚ S) et la partie pentue (32.5˚ -34˚ S)
de la zone de subduction.
La plaque plongeante
Sur les figures 3.17 à 3.19, on remarque que la sismicité est localisée essentiellement
à la surface de la plaque plongeante. Très peu d’évènements ont été enregistré dans le
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Fig. 3.12: Résolution des vitesses, A) des ondes P, B) et des ondes S. Pour chaque profondeur,
nous avons représenté l’amplitude retrouvée des spikes, ainsi que leur influence sur les couches
supérieures et inférieures à 10 km de part et d’autre. L’échelle de couleur indique si l’amplitude
du spike est retrouvée au bon endroit (sur la diagonale) et avec la même amplitude (en noir
pour 100o/o d’amplitude retrouvée).
manteau océanique sous-jacent. De ce fait, peu de trajets source-station recoupent ce
manteau et la partie inférieure de la plaque subductée, ce qui nous empêche d’observer
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Fig. 3.13: Histogramme des différences entre la localisation initiale et le temps origine des
évènements et la localisation et le temps origine de ces mêmes évènements à l’itération 10, pour
les campagnes OVA99 et CHARSME.
des anomalies de vitesse associées à ces structures. Néanmoins, en ce qui concerne la
surface de la plaque océanique, nous remarquons qu’aucune anomalie de vitesse n’y est
associée dans la partie de subduction pentue (à 32.5˚ S et 33.5˚ S), alors que nous y ob-
servons des vitesses rapides des ondes P et S et un rapport Vp/Vs faible dans la région
de subduction plate (31˚ S et 31.5˚ S). A ces latitudes, la plus faible valeur du rapport
Vp/VS (1.69) coïncide avec la présence de la ride Juan Fernandez à la surface de la
plaque plongeante (vers 69˚ W) et avec le bombement de la plaque avant qu’elle retrouve
un pendage "normal". Sur les Figures 3.14 à 3.16, nous observons des anomalies de vi-
tesses complètement différentes suivant que nous nous situons au nord ou au sud du
passage de la ride et ce pour la plupart des profondeurs. L’exemple le plus évident est le
rapport Vp/Vs qui est quasiment constant et relativement élevé au sud du passage de la
ride, alors qu’il est faible et variable au nord.
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La région côtière (72˚ W-71˚ W)
Aux latitudes 31-31.5˚ S, la région côtière est caractérisée en surface par des vitesses P
et S rapides et un rapport Vp/Vs faible. A 32.5˚ S de latitude (Figures 3.17, 3.18 et 3.19),
à la limite de la Cordillère occidentale (71˚ W), la croûte est caractérisée par des vitesses
d’ondes P et S très rapides et un rapport Vp/Vs faible qui coïncident avec un essaim
de sismicité vers 20 km de profondeur. C’est à cette latitude qu’entre en subduction la
ride de Juan Fernandez, il est possible que l’entrée en subduction de cette ride augmente
les contraintes qui s’exercent dans la plaque supérieure et génère un certain nombre de
séismes localisés dans cette zone de faiblesse de la croûte.
La cordillère occidentale (71˚ W-70˚ W), la cordillère principale et la pré-
cordillère (70˚ W-69˚ W)
La région de la Cordillère Occidentale est caractérisée dans la région de subduction
plate (30˚ S-32˚ S) par des vitesses d’ondes P et S très lentes dans la croûte, et par un
faible rapport Vp/Vs vers 40 km de profondeur : vers 60 km de profondeur, les vitesses
des ondes sont lentes mais le rapport Vp/Vs est fort. Des vitesses des ondes faibles et
un rapport Vp/Vs également faible sont la signature de fluides riches en eau (Nakajima
[2001] et Hacker et al. [2003a], Hacker et al. [2003b]) ; le fort rapport Vp/Vs est lui carac-
téristique de la présence de fusion partielle. D’après Mahlburg Kay and Abruzzi [1996],
le volcanisme dans cette région se serait arrêté vers 4-5 Ma, alors que Bissig et al. [2002]
ont daté, plus au nord (30˚ S), des roches magmatiques dont l’origine probable serait une
fusion partielle d’anatexie à la base de la croûte continentale (soit la fusion de roches
métamorphiques qui se seraient formées lors de l’épaississement de la croûte continen-
tale à 70˚ W). Or ce type de volcanisme ne produit que de petites quantités de magma,
la taille très importante de notre anomalie supposerait des quantités de fusion partielle
impossible à obtenir avec l’anatexie, qui produit de petites quantités de fusion partielle.
Nous observons des vitesses rapides et un fort rapport Vp/Vs dans le coin mantellique,
qui suggèrent un manteau plus froid dans la zone de subduction plate, alors que les vi-
tesses sont beaucoup plus lentes dans la zone de subduction pentue, en accord avec un
coin mantellique chaud.
Dans la région de subduction pentue, sous les édifices volcaniques actifs (Figures 3.17,
3.18 et 3.19 à 33.5˚ S), la croûte est caractérisée par des vitesses des ondes P et S très
lentes (-5o/o) et un rapport Vp/Vs fort, signature caractéristique de la fusion partielle.
Cependant, aucune anomalie de vitesse pouvant être interprêtée comme la source de
cette fusion n’est visible dans le manteau.
La Précordillère (69˚ W-67.2˚ W) et les Sierras Pampeanas (67.5˚ W-66.8˚ W)
A 31.5˚ S et 68˚ W, la croûte continentale inférieure est caractérisée par des vitesses
d’ondes P et S lentes. Il existe sous la Sierra Pie de Palo, un système de failles mis en évi-
dence par une sismicité importante jusqu’à 35km de profondeur (Régnier et al. [1992]),
ces failles se connecteraient à la base de la croûte continentale (Ramos et al. [2002]) et
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pourraient faciliter la circulation des fluides.
On observe, à 31.5˚ S, des vitesses P et S rapides sous la partie occidentale du bloc ac-
crété de Cuyania ( 69˚ -67.2˚ W ), de la base de la croûte continentale jusqu’à la surface,
et un rapport Vp/Vs de l’ordre de 1.74. Le manteau sous jacent, situé entre la base de la
croûte continentale et la plaque subductée, présente des vitesses très lentes et un rapport
Vp/Vs faible (Figures 3.17, 3.18 et 3.19 section à 31.5˚ S). Les limites, très verticales, est
et ouest de cette anomalie coïncident avec l’emplacement de sutures majeures du bloc
accrété de Cuyania (Ramos et al. [2002] Vujovich et al. [2004a]) qui sont indiquées par
des ceintures d’ophiolites. Une de ces ceintures d’ophiolite est effectivement observée à
la limite Précordillère-Pie de Palo (Ramos [2004]). La terrane de Cuyania s’étend gros-
sièrement de 29˚ S à 38˚ S, mais avec nos données nous n’observons d’anomalies de vitesse
associées à ces terrains qu’autours de 31.5˚ S.
La région couverte par les campagnes OVA99-CHARSME est limitée à la région de
subduction plate, et la zone de transition. Même si les données enregistrées pendant
ces deux campagnes couvrent aussi une partie de la région de la subduction pentue, le
"checkerboard test" (Figure 3.9 section à 33.5˚ S) y est assez mauvaise. Il est donc difficile
de comparer la partie pentue et la partie plate de cette zone de subduction en terme
d’anomalies de vitesse. La campagne CHARGE couvre, elle, une région beaucoup plus
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Fig. 3.14: Coupes en profondeur du modèle final de vitesse des ondes P. Les contours du
slab sont de Pardo et al. [2003], la ligne en pointillés représente la trace de la ride de Juan
Fernandez et les triangles noirs indiquent l’emplacement des volcans actifs. Pour chaque coupe
à une profondeur Z. Les zones grises représentent les cellules ne contenant aucun rai. L’échelle
de couleur indique l’amplitude des anomalies de vitesse (en o/o par rapport au modèle initial
de vitesse), mais pour faciliter l’interprétation, les valeurs absolues des anomalies (tous les 0.1
km/s) sont indiquées sur le contour des anomalies.
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Fig. 3.16: De même que pour la Figure 3.14, mais dans le cas du rapport Vp/Vs.
66 La tomographie des écarts de temps d’arrivées


















-71 -70 -69 -68 -67


















-71 -70 -69 -68 -67


















-71 -70 -69 -68 -67


















-71 -70 -69 -68 -67
-6 -5 -4 -3 -2 -1 0 1 2 3 4 5 6
VP %











Fig. 3.17: Coupes Est-Ouest du modèle final de vitesse des ondes P. L’échelle de couleur
indique l’amplitude des anomalies de vitesse dans la région du séisme de Punitaqui (31˚ S) et de
la subduction plate (31.5˚ S), dans la zone de transition (32.5˚ S) et dans la région de subduction
pentue (33.5˚ S). La profondeur du Moho (ligne blanche) est issue des travaux de Tassara [2005].
Les zones grises représentent les cellules ne contenant aucun rai. Les cercles blancs indiquent la
localisation des évènements utilisés pour la tomographie. Le séisme de Punitaqui du 15 octobre
1997 (Mw 7.1) est représenté par une étoile rouge sur la coupe à 31˚ S. Les volcans quaternaires
actifs sont représentés par des triangles noirs renversés. La topographie a été ajoutée sur chaque
coupe avec une exagération verticale.
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Fig. 3.18: De même que pour la Figure 3.17, mais dans le cas du modèle final de vitesse des
ondes S.
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Fig. 3.19: De même que pour la Figure 3.17, mais dans le cas du rapport Vp/Vs.
3.4 Résultats 69
3.4.2.2 Campagne CHARGE
Nous avons, effectué une tomographie en vitesse avec les données de la campagne
CHARGE, en utilisant le programme TLR3. Comme modèle de vitesse initial, nous
avons choisi le meilleur modèle 1D obtenu en utilisant le code Velest (Kissling et al.
[1994]) (Figure 4.4). Nous avons dû réajuster la valeur des paramètres pour l’inversion
et la résolution avec ce jeu de données.
Paramètre de damping et RMS
La RMS de l’inversion se stabilise autour de 5-10 itérations. Sur la figure 3.20, nous
observons que le damping qui minimise la RMS pour les itérations 5 et 10, vaut 0.8. Cette
valeur de damping est légérement plus élevée que celle utilisée dans le cadre des données
OVA99-CHARSME. La RMS finale de l’inversion est elle aussi un peu supérieure, ce qui
indique que la différence entre les temps observés et les temps calculés est plus grande
dans le cas des données de la campagne CHARGE.
Fig. 3.20: Influence du damping sur la valeur de la RMS de l’inversion suivant l’itération
considérée pour les données de la campagne CHARGE.
Domaine de variation des paramètres de l’inversion
Dans l’objectif de pouvoir comparer les résultats tomographiques en vitesse, obtenus
indépendamment à partir des données des différentes campagnes, nous avons jugé judi-
cieux d’utiliser les même domaines de variation des paramètres de localisation et temps
origine des séismes ainsi que le domaine de variation de la vitesse des ondes P et S (voir
Section 3.3.1.3).
Pondération entre les ondes P et S
Comme observé dans le cadre des données des campagnes OVA99 et CHARSME,
le rapport Cp/Cs a peu d’influence sur la RMS de l’inversion (Figure 3.21). Pour des
raisons similaires à celle évoquées à la section 3.3.1.4, nous prendrons ce rapport égal à
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0.5.
Fig. 3.21: Influence du rapport Cp/Cs sur la valeur de la RMS de l’inversion suivant l’itération
considérée pour les données de la campagne CHARGE.
"Checkerboard Test"
Les résultats "Checkerboard Test" des données de la campagne CHARGE sont pré-
sentées sur les figures 3.22 et 3.23. La grille d’inversion qui sera utilisée par la suite est
fixée à 80 km horizontalement et 20 km verticalement (Figure 3.24). Il apparait que le
"Checkerboard" n’est pas retrouvé dans la croûte continentale.
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Fig. 3.22: "Checkerboard test" pour les modèles de vitesse des ondes P et S représentés en coupe
à 25 km, 45 km, 65 km, 85 km, 105 km et 125 km de profondeur. Les perturbations initiales
sont représentées en a) et le résultats de l’inversion en b) pour les ondes P et c) pour les ondes
S. Les distances horizontales et verticales entre les noeuds sont 80 km et 20 km respectivement.
Les zones grises représentent les régions non traversées par au moins un rai.
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Fig. 3.23: De même que pour la Figure 3.8, mais pour des coupes Est-Ouest aux latitudes
31˚ S, 31.5˚ S, 32.5˚ S, 33.5˚ S et 34.5˚ S.
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Fig. 3.24: Grille d’inversion de la tomographie en vitesse pour les données de la campagne
CHARGE. Les noeuds de la grille sont espacés de 80 km horizontalement et de 20 km vertica-
lement.
Résultats
Les figures 3.25 à 3.30 représentent les résultats de la tomographie en vitesse obtenus
pour les données de la campagne CHARGE. Les écarts entre les vitesses finales et les vi-
tesses initiales sont plus importantes (-10˚ /o à +10˚ /o) que dans le cadre des données des
campagnes OVA99-CHARSME (-6˚ /o à +6˚ /o), de même en ce qui concerne le rapport
Vp/Vs. Ces différences sont probablement liées au fait que le modèle de vitesse initial
utilisé pour l’inversion a été déterminé avec les données OVA99-CHARSME et implique
que les données de la campagne CHARGE sont plus éloignées de ce modèle initial. Pour
être tout à fait rigoureux, il aurait fallu redéterminer un modèle initial par VELEST en
utilisant ces nouvelles données. Les variations de vitesses observées sont de l’ordre de
celles obtenues par Wagner et al. [2005] à savoir entre -12˚ /o et +12˚ /o pour ce même
jeu de données mais avec le modèle initial de Terre global IASPEI-91. Néanmoins, notre
modèle initial de vitesse, même si il a été déterminé à partir d’un autre jeu de données,
semble plus proche du modèle "vrai", que le modèle global.
Les vitesses seules ne nous permettent pas de tirer de véritables conclusions sur
l’origine des anomalies observées. L’état thermique et la composition minéralogique de
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la région d’étude ne peuvent être déduites à partir des seuls résultats tomographiques
présentés ci-dessus. Les modèles thermiques qui sont présentés dans le chapitre suivant
permettront d’améliorer la connaissance de la composition minéralogique de la zone de
subduction étudiée, dans le but de comprendre l’absence de volcanisme et faire des sup-
positions sur la cause de l’aplatissement de la subduction dans cette région.
3.4.2.3 Mélange des données et pondération des campagnes
Nous avons déjà discuté précedement, de la difficulté à mélanger des données issues
de campagnes différentes. Dans notre cas, les régions couvertes, l’espacement entre les
stations, la longueur des trajets source-station, et même l’ordre de grandeur des temps
d’arrivée sont différents. La région qui nous intéresse principalement est celle couverte
par les campagnes de 1999 et 2002 à savoir entre les latitudes 30˚ -34˚ S. Etant données
les grande différences entre les modèles de vitesse obtenus avec les campagnes OVA99-
CHARSME et avec la campagne CHARGE, il nous est paru préférable de ne pas mélanger
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Fig. 3.25: Coupes en profondeur du modèle final de vitesse des ondes P. Les contours du
slab sont de Pardo et al. [2003], la ligne en pointillés représente la trace de la ride de Juan
Fernandez et les triangles noirs indiquent l’emplacement des volcans actifs. Pour chaque coupe
à une profondeur Z, les cercles blancs indiquent la localisation des séismes à la profondeur
Z ± 5km. Les zones grises représentent les cellules non résolues par la tomographie. L’échelle
de couleur indique l’amplitude des anomalies de vitesse (en o/o par rapport au modèle initial
de vitesse), mais pour faciliter l’interprétation, les valeurs absolues des anomalies (tous les 0.1
km/s) sont indiquées sur le contour des anomalies.
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Fig. 3.27: De même que pour la Figure 3.25, mais dans le cas du rapport Vp/Vs.
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Fig. 3.28: Coupes Est-Ouest du modèle final de vitesse des ondes P. L’échelle de couleur
indique l’amplitude des anomalies de vitesse dans la région du séisme de Punitaqui (31˚ S) et de
la subduction plate (31.5˚ S), dans la zone de transition (32.5˚ S) et dans la région de subduction
pentue (à 33.5˚ S et 34.5˚ S). La profondeur du Moho (ligne blanche) est issue des travaux de
Tassara [2005] (nous n’avons pas de profondeur du moho à 34.5˚ S). Les cercles blancs indiquent
la localisatin des évènements utilisés pour la tomographie. Le séisme de Punitaqui du 15 octobre
1997 (Mw 7.1) est représenté par une étoile rouge sur la coupe à 31˚ S. Les volcans Quaternaires
actifs sont représentés par des triangles noirs renversés. La topographie a été ajoutée sur chaque
coupe avec une exagération verticale.
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Fig. 3.29: De même que pour la Figure 3.28, mais dans le cas du modèle final de vitesse des
ondes S.
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Fig. 3.30: De même que pour la Figure 3.28, mais dans le cas du rapport Vp/Vs.
Chapitre 4
Proposition d’un modèle minéralogique
à partir de la tomographie en vitesse
Il nous a semblé insuffisant de pouvoir caractériser un milieu, à partir des seules don-
nées de vitesse Vp, Vs et Vp/Vs. C’est pourquoi à partir des résultats de la tomographie
en vitesse de notre région d’étude, nous avons cherché à caractériser d’un point de vue
minéralogique la composition de la lithosphère continentale et de la plaque océanique
plongeante. Nous nous sommes limités à la région de subduction plate, en utilisant les
diagrammes de phase des MORB, Lherzolite et Harzburgite (Figure 4.1) utilisés par Ha-
cker et al. [2003a] dans le cadre de l’étude de la minéralogie de la zone de subduction de
Cascadia ou encore par Tassara et al. [2006] pour déterminer un modèle de densité de
la plaque Nazca et de la marge continentale Andine. La composition minéralogique de
la croûte continentale pose plus de problèmes, puisqu’elle diffère fortement de la croûte
océanique et ne peux donc être modèlisé en utilisant les diagrammes précédents. Cepen-
dant si nous considérons que le surépaississement de la croûte continentale à 31˚ S sous
la Cordillère a pour origine un sous placage magmatique, l’emploi des diagrammes de
phase des Lherzolites et Harzburgites pour caractériser la croûte continentale inférieure,
dans sa partie épaissie (entre 40 et 70 km de profondeur), semble justifié a postériori.
De plus, les fortes densités obtenues par Tassara et al. [2006] dans la croûte inférieure
(densité de 3.1) renforce ce choix.
Pour connaître exactement les phases minéralogiques présentes, il est nécessaire de
disposer d’un modèle thermique le plus fiable possible de la zone de subduction étudiée.
Peu de modèles thermiques de subduction plate existent, et aucun n’est adapté pour une
région spécifique. Par le biais de trois approches différentes de modélisation thermique
et en collaboration avec Marc-André Gutscher1, Muriel Gerbault2 et Frédéric Cappa3,
nous avons modélisé de trois manières différentes la zone de subduction plate du Chili
central à 31˚ S. L’un de ces modèles est volontairement très simple, mais il nous semblait
important de montrer qu’avec un tel modèle thermique, nous ne pouvons expliquer une
zone si complexe comme la zone de subduction plate du Chili central. Néanmoins, à
1Domaine Océanique, Université de Bretagne Occidentale, CNRS, Plouzane, France
2IRD UR154, Departamento de Geologia, Universidad de Chile, Santiago, Chile. Also at LMTG,
UMR5563, CNRS, F-31400 Toulouse, France
3Géosciences Azur, Université de Nice, Sophia Antipolis, Valbonne, France
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partir de ces trois modèles thermiques et en utilisant un modèle de pression lithostatique
construit à partir des données de densité de Tassara [2005], nous avons calculé les vitesses
des ondes P et S pour chaque couple pression-température rencontré dans notre milieu
et ce dans les trois diagrammes de phases de la Figure 4.1. Nous avons ensuite comparé
les vitesses ainsi calculées à celles obtenues par tomographie pour déterminer un modèle
minéralogique de la zone de subduction plate. Ce chapitre a fait l’objet d’un article
soumis à Earth and Planetary Science Letters.
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a)




Fig. 4.1: Diagrammes de phase des a) MORB, b) Lherzolite et c) Harzburgite (Hacker et al.
[2003a]).
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The Flat subduction in Central Chile-Western Argentina
(30-32˚ S) : a mineralogical interpretation based on P- and S-
tomographic velocity models.
4.1 Abstract
The oceanic Nazca plate topped by the tight Juan Fernandez ridge subducts with
a "low angle" in central Chile-western Argentina (30˚ -32˚ S) from ≈100 km depth and
over a distance of around 480 km eastward to the trench. In that region, no Quater-
nary volcanism is present and the continental crust thickens till 60 km depth underneath
the Andean Cordillera. Arrival-times of P- and S-waves of local earthquakes, locally
recorded by temporary seismic networks, have been used in tomography inversion to
determine three-dimensional velocity models for P (Vp) and S (Vs) waves, and Vp/Vs
ratio. Based on these velocity models and considering three different thermal models, we
determine a mineralogical composition model of this region. First, we calculate seismic
velocities computed in MORB, Harzburgite and Lherzolite diagrams for a considered
Pressure-Temperature couple and then compare them to seismic velocities obtained by
tomography. The mineralogical composition determined by this method depends on the
complexity of thermal structure models used. In the region, the lower continental crust is
mainly associated with negative anomalies in Vp and Vs. In the back-arc region, between
69˚ W and 68˚ W, Vp and Vs anomalies are clearly positive from the top to the bottom of
the continental crust. Into the upper mantle pinched between the oceanic plate and the
continental crust, velocity anomalies are mainly positive west of 69.5˚ W and negative to
the east. We observe that the oceanic slab is mainly composed of blueschist between 20
km and 80 km depth, and eclogite at greater depths. In the other hand, the upper mantle
is mainly composed of garnet harzburgite while chlorite dunite and chlorite harzburgite
are dominating into the mantle wedge. Moreover, eclogite, chlorite harzburgite and chlo-
rite lherzolite minerals are present in the thickest part of this crust. The eclogitization
of the lower continental crust ensues from either underplated eclogite material dragged
out from the oceanic slab or phase change material due to heating of the thick continen-
tal crust, or both processes. However, we did not obtain any mineralogical composition
model at depths shallower than 40 km.
4.2 Introduction
Between latitudes 30˚ S and 35˚ S, the Nazca plate subducts at a convergence velo-
city of approximated 8cm/year (Demets et al. [1990] from the NUVEL-1A model) at
azimuth N77˚ E (Demets et al. [1994]). For GPS measurements, Angermann et al. [1999]
obtained a convergence velocity of 6.4 cm/year. The segment between 28˚ S and 33˚ S
was one of the first segments to be identified as a "low-angle subduction zone", or flat
slab, compared with the common "normal-angle subduction zone" (Barazangi and Isacks
[1976]). Barazangi and Isacks [1976] based their subdivision on the spatial distribution
of teleseismic recorded data of that zone. Later on, this segmentation was confirmed
4.2 Introduction 87
by Jordan et al. [1983], Cahill and Isacks [1992] and Engdahl et al. [1998] using more
accurately earthquakes locations. More recently, Pardo et al (2002, 2004) and Anderson
et al. [2007] performed precise location of hypocenters from recordings of local seismic
networks deployed within the zone for several months and from recordings of the Chi-
lean permanent network. From those datasets, the seismicity distribution they obtained,
apart to confirm the global particularity geometry of the subduction zone, forms a clear
cluster in the prolongation of the Juan Fernandez Ridge (JFR) around 100 km depth
(Yañez et al. [2002]) [see Figure 4.2 and Figure 4.3 for hypocenters of Pardo et al, 2002,
2004]. The cross-section at 31˚ S (Figure 4.3A) crosses the central Chile flat-slab segment
where no Quaternary volcanic edifices are present. At about 700 km from the trench,
the slab goes down again into the mantle as a "normal-angle subduction zone" as ob-
served in tomographic images from this region (Gutscher [2002]). Gutscher et al. [2000]
had already pointed out that the higher seismic energy released at intermediate depth
is where the slab is quasi horizontal or flat. Nevertheless, the greatest magnitude events
have mainly compressif focal mechanisms and are rather located in the coupled zone
between the Nazca and the South America plates, at depths lower than 60 km : between
30˚ S and 32˚ S, the 1943 Illapel earthquake of magnitude Mw 7.9, ruptured a zone of
≈220 km length which propagates from north to south, like most of the large thrust
Chilean earthquakes. Between 32˚ S and 35˚ S, the 1906 Valparaiso great earthquake (Mw
8.5) ruptured the central Chile seismic gap on a length of ≈ 350 km whereas the 1985
Valparaiso magnitude Mw 8.0 event reruptured on a ≈200km length only the northern
part of that zone (Comte et al. [1986] ; Monfret and Romanowicz [1986]). Due to their
high seismic moment release and the geometry of their rupture zone, these earthquakes
are inclined to generate important tsunamis. There is also an active shallow seismicity
in the fore-arc in Chile (Barrientos et al. [2004]) as well as in the back-arc in Argentina
(Alvarado et al. [2005]). This seismicity is certainly related to the variation of the slab
geometry and of the crustal stress.
First attributed to the subduction of the Juan Fernandez Ridge (Pilger [1981] ; Cahill
and Isacks [1992]), the flat segment is clearly expressed by a change in the Neogene vol-
canic geochemistry, a gap of Quaternary volcanoes and the closing of the Chilean Central
Valley, since 9-10 Ma (Jordan et al. [1983] ; Barazangi and Isacks [1976] and references
therein). Moreover, the assumed Juan Fernandez Ridge (JFR) track coincides with the
transition from the "low-angle" flattened (to the north) to the "normal-angle" steep (to
the south) subduction zone. This transition zone is no large than 150 km. This implies
that the contorted subducted oceanic plate should be affected by internal strong strain
variations along-strike, and should disturb the mantle flow between the continental over-
riding crust and the top of the slab. However, the origin of the flat segment is still an
open question and thus the mechanisms which may be involved in the buoyancy of the
slab are not well identified yet, in particular because some ridges subduct without flatte-
ning the slab, as the Louisville ridge in the Tonga-Kermadec subduction zone (Pelletier
et al. [1998]), or the Carnegie ridge in Ecuador (Pontoise and Monfret [2004]). Martinod
et al. [2005] suggest that the flat geometry would be a remanent effect of the subduction
of JFR when the ridge was parallel to the trench. The cross-section at 34˚ S (Figure 4.3B)
crosses a more typical subduction segment, with an active volcanic arc. The dip of the
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Fig. 4.2: Local seismicity (black dots) recorded at temporary seismic station (gray squares),
during the OVA99 (November 1999-January 1999) and CHARSME (November 2002-March
2003) experiments (Pardo et al. [2004]). Quaternary active volcanoes are represented by gray
triangles. Isodepths of the slab are from Pardo et al (2003) and spacing between two isodepths
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Fig. 4.3: East-West cross sections showing the local seismicity (black dots) along two transects
indicated in Figure 4.2 at 31˚ S (A) and 33.5˚ S (B). Topography is shown on top of the cross-
sections with an exagerated vertical scale. A black reverse triangle indicates the location of the
Peru-Chile Trench.
slab here is well constrained by earthquake hypocenters and equals nearly 30˚ .
To locate precisely the seismicity and infer the structure of the media, tomographic
analyses have been performed in Central Chile-Western Argentina (30˚ S-32˚ S), based on
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P- and S-wave arrival time. Wagner et al. [2005] used locally recorded data from two EW
receiver lines at 30˚ S and 36˚ S respectively and some scattered stations between them, to
determined three-dimensional P-velocity (Vp), S-velocity (Vs) and Vp/Vs ratio models.
On the other hand, Pardo et al. (2002, 2004) deployed seismic networks in the studied
zone, with a most uniform- like coverage geometry in order to improve the location of
the seismic events, in particular when the propagation medium is highly heterogeneous
and their magnitude is small. In this study, we determine three-dimensional velocity
models for P-, S-wave and Vp/Vs ratio, using the locally recorded data of Pardo et al
(2002, 2004). Then, we perform for the flat segment of the subduction zone three two-
dimensional numerical thermal models of different complexities. Finally, we propose at
31.5˚ S a two-dimensional mineralogical composition of the oceanic crust and the overri-
ding lower continental crust and mantle.
4.3 Data
Within the scope of scientific collaboration projects between Géosciences Azur, France
and the Departamento de Geofísica of University of Chile, Chile, two temporary seismic
networks have been installed in the zone, at different periods of time. From November
1999 to January 2000, thirty-seven short-period seismometers were deployed in Cen-
tral Chile, between 30˚ S-32˚ S and 72˚ W-70˚ W (Pardo et al. [2002]) as the field part of
the OVA99 project. The distance between stations was more or less 30 km. During the
CHARSME field campaign (CHile ARgentina Seismological Measurement Experiment),
30 portable broadband stations operated in Central Chile and Western Argentina, from
November 2002 to March 2003, and covered a much larger area which extended from
31.5˚ S to 34˚ S in latitude and 71˚ W to 67˚ W in longitude (Pardo et al. [2004]). For that
experiment, the distance between stations was variable, depending on the access of cer-
tain sites and the small number of stations available for such an area. Furthermore, few
broadband stations of the permanent seismic network of University of Chile were also
incorporated as part of the temporal network to increase the station density, in particular
on the Chilean side.
On both networks, the data were continuously recorded at 125 sps on three-component
stations, with GPS timing as reference time. A highly active seismicity has been obser-
ved at the OVA99 network, in particular in the 1997 Punitaqui rupture zone region :
in two months and half, and more than two years after the Punitaqui main shock (Mw
7.1) (Lemoine et al. [2001] ; Pardo et al, 2002), more than 170 earthquakes of magnitude
1 to 5.5 were located there. At the CHARSME network, magnitude 1 to 6 earthquakes
have been recorded and most of them occurred on the flat segment of the subduction
zone. In this study, we deal with a subset of 2537 local seismic events recorded at both
local networks and located with good accuracy. Only events with phases recorded at
more than nine stations and with a small location residual were included in the dataset.
A preliminary earthquake location has been performed using one-dimensional P and S
velocity layered models and assuming a constant Vp/Vs ratio (1.76) (Figure 4.4). These
models were obtained by modeling local mine blasts arrival times for the shallower layers
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Fig. 4.4: One-dimensional P- and S-velocity models using as initial models in the tomograhic
inversion process.
The two networks overlap only in a small area, around latitude 31.5˚ S (Figure 4.2).
Thus any feasible change in velocity from one experiment to the other is minimized. The
velocity and Vp/Vs ratio of seismic waves may vary in time when fluid-driven process is
active (Hussen and Kissling [2001] ; Foulger et al. [2003] ; Koerner et al. [2004]). When
the data are merged into only one dataset without any caution, the risk to introduce
bias in tomography analysis is higher if the medium, crossed by the same source-station
travel paths, changes with time.
4.4 Velocity Tomographic inversion
4.4.1 Method
In this study, thee-dimensional velocity structures and hypocenter location were
jointly obtained by tomographic inversion using the TLR3 algorithm (Latorre et al.
[2004] ; Monteillet et al. [2005]). P- and S-arrival times of local earthquakes, locally
recorded at the OVA99 and CHARSME seismic networks were used. The tomographic
inversion is a nonlinear inverse problem which needs to be resolved by iterative processes.
The travel time t of a phase which propagates between a seismic source and a station
is computed by performing a numerical integration of the slowness field u (inverse of the
velocity field) along the ray joining the source and the station.





Equation 4.1 is used in the inversion process because it is linear in slowness u. Consi-
dering the residual rn between the observed travel time tobs and the calculated time tn
and the slowness perturbation ∆Un = un − un−1 at iteration n respectively, the partial
derivatives matrix Gn at iteration n joins rn and ∆Un as :
rn = Gn∆Un (4.2)
At the first iteration (n = 1), u0 is the initial one-dimensional slowness model, and
u1 the estimated one. In this process, the hypocenters are first located in a selected P
and S velocity model, then the new located hypocenters are fixed and P and S velocity
models are simultaneously inverted.
rn and ∆Un are built at each node of a regular spaced three-dimensional grid. The
grid determines the maximum spatial resolution of the model. To determine the better
spatial resolution for our data, we performed a checkerboard test by taking into account
our own source-station distribution. In Figure 4.5, we can see that checkerboard is well
retrieved in almost all the study region. Thus, the maximum horizontal and vertical
spatial resolution found is 40km and 10km respectively. The initial velocity model for
P- and S-wave (Figure 4.4) are obtained using a combination of mine blasts modeling
for the shallow part of the model (between 0 and 40 km depth) and a one-dimensional
model deduced by VELEST outputs, for the deeper one (Kissling et al. [1994]).
The TLR3 algorithm uses the LSQR method of Paige and Saunders [1982] to resolve
equation 4.2. As the LSQR method does not provide directly the inverse matrix to de-
termine the resolution matrix, we follow the strategy proposed by Latorre et al. [2004]
to estimate it. A spike-test repeated at each node of the final model should give infor-
mation about the confidence in the results. The amplitude of the spikes are generally
well retrieved (Figure 4.6) although we observe only few horizontal and vertical smearing
which affect principally the closest nodes. Thus the three-dimensional P- and S-velocity
models are well constrained as deep as 125 km depth.
In this study, 33,500 P and 33,250 S arrival-times have been used to determine P-wave
velocity (Vp), S-wave velocity (Vs), Vp/Vs ratio models and a more accurate hypocenter
location of local seismicity.
4.4.2 Results
4.4.2.1 Velocity models
The three-dimensional velocity models determined in this study are shown on Figures
4.7 and 4.8. The velocity perturbations ∆Vp and ∆Vs are calculated with respect to our
initial velocity models defined in Figure 4.4. The slab is globally characterized by positive
∆P- and∆S-wave velocity anomalies and low Vp/Vs ratio (Figure 4.7). However, velocity
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Fig. 4.5: Checkerboard tests for both P- and S-velocity models. a) Initial velocity perturbations.
Map views at 15 km, 45 km and 95 km depth of the P- (b) and S- recovered anomaly (c) are
displayed. The horizontal and vertical distances between nodes are 40 km and 10 km respectively.
The checkerboard pattern is fairly retrieves at all depth, excepted in gray regions where there is
no resolution.
values of the oceanic crust and mantle are poorly constrained, because the seismicity is
mostly located in the upper part of the oceanic slab.
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Fig. 4.6: Resolution Matrix (spike-tests) of the (A) P-velocity and (B) S-velocity model. a)
The Figures represent the resolution matrix at 25 km depth (in the middle) and its influence
on the upper and lower depth layers 10 km apart, e.g. 15 km (left) and 35 km (right) depth
respectively. The value of the matrix diagonal is 1 (very good resolution), whereas vertical and
horizontal smearing are smaller, between 0.1 and 0.2. Figures b), c), d), e), and f) represent the
resolution matrix at 45km, 65 km, 85 km, 105 km, and 125 km depth respectively. The resolution
is poor at depths greater then 125 km.
Coastal region (71.5˚ W − 71˚ W ) We observe a positive P and S velocity anomaly
underneath the coastal region (Figures 4.7 and 4.8). Between 31.5˚ S and 33˚ S, a low
Vp/Vs ratio coincides with the entry in subduction of the Juan Fernandez Ridge (Figure
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Fig. 4.7: Map views of final (a) P-, (b) S-velocity and (c) Vp/Vs ratio models. Slab contours are
from Pardo et al (2003), dotted line represents the track of the Juan Fernandez Ridge and black
triangles indicate active volcanoes. For each layer, open circles represent earthquakes at depth
Z ± 5km. The gray areas represent cells not crossed by rays. Color scale indicates percentage
of velocity deviation, but to facilitate interpretation, absolute velocity values are annotated on
the anomaly contours. Contours of velocity have an increment of 0.1km/s and 0.05km/s for Vp
and Vs respectively.
4.7). We assumed that the Juan Fernandez Ridge acts as an asperity on the subducting
slab and entails a change in the stress pattern in the crust.
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Fig. 4.8: East-West cross-sections of final (a) P-, (b) S-velocity and (c) Vp/Vs ratio mo-
dels. Color scale indicates percentage velocity deviation in the flat slab region (31.5˚ S). Moho
depths (white line) are from Tassara (2005) and white dots indicate earthquakes. Exaggerated
topography is added on top of each cross-section
Principal and Frontal Cordillera regions (71˚ W−69.5˚ W ) In the upper continen-
tal crust, velocity perturbations and Vp/Vs ratio relative to the initial model are small
(Figure 4.7). However, at ≈70.7˚ W, low Vp, low Vs and high Vp/Vs ratio are obtained at
shallow depth. In the other hand, the lower continental crust is characterized by negative
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P- and S-wave velocity anomalies with low Vp/Vs ratio (1.73) underneath the Principal
Cordillera region and high Vp/Vs beneath the Frontal Cordillera (Figures 4.8), where
the continental crust is the thickest. In the mantle wedge, a high Vp/Vs ratio is observed,
surrounded by a low Vp/Vs ratio.
Sierras Pampeanas (69˚ W − 67˚ W ) The main features are positive P- and S-wave
velocity anomalies and very slight variations in Vp/Vs ratio in the entire crust, from top
to bottom (Figure 4.8). This pattern might be related with the Cuyania terrane accreted
block (Alvarado et al. [2005]), with a clearly different crustal property in velocity than
its surroundings. We observe also negative P- and S-wave velocity anomalies and slight
low Vp/Vs ratio in the crust beneath Pie de Palo system (≈68˚ W). In this system,
the predominance of thrust mechanisms in the upper crust suggests that it is actively
compressed (Régnier et al. [1992]). In addition, two decollement levels are assumed at
12-15 km and 22-25 km depth which might facilitate fluid flow (Ramos et al. [2002] ;
Regnier et al. [1994]). In the mantle overriding the flat segment of the Nazca plate, P-
and S-wave velocity anomalies are globally negative (−4˚ /o) with high Vp/Vs ratio.
4.4.2.2 Hypocenter locations
All the earthquakes detected by the two temporary networks have been relocated in
the three-dimensional velocity models (Figure 4.3). Seismicity is important at shallow
depth, at the interface between the oceanic and continental plate. Along the slab at
around 100 km depth, on the flat segment where JFR is subducted, earthquakes are
also numerous. In Figure 4.3, we observe that the flat-slab segment slopes to the west,
with a slight angle of about 5˚ . This behaviour has already been observed by Regnier
et al. [1994] and may be the consequence of a bulge before the slab downdips "normally"
eastward.
Southward to 32˚ S, the seismicity distribution infers that the flat-slab segment changes
gradually to a "normal" 30˚ eastern dipping angle subduction zone. This variation in slab
geometry takes place in less than 150 km. In the "normal" dip subduction zone, shallow
crustal seismicity is abundant on the Andean Chilean side and scarce at the Argentinean
back-arc, while the opposite is observed in the flat-slab zone (Figure 4.3). This observa-
tion implies different crustal stress regimes due to the subducting slab geometry.
A double seismic zone is revealed only at the flat slab zone, in the steeper part
of the downgoing oceanic plate and down to 100 km depth (Figure 4.3). The relative
position of the hypocenters will need more data processing, as double difference location
(Waldhauser and Ellsworth [2000] ; Zhang and Thurber [2003] ; Nippress and Rietbrock
[2007]), to improve the image of the two zones. This topic will be the subject of another
study.
4.5 Numerical thermal models of the flat segment 97
4.5 Numerical thermal models of the flat segment
The mineralogical composition and the thermal structure of a subduction zone has
been widely studied (e.g. Hacker et al. [2003a] ; Hacker and Abers [2004] ; van Keken et al.
[2002]). In this study, we performed 2D numerical modelings of thermal structure of the
subduction of Nazca Plate in the flat-slab region. We generate three thermal models with
different degrees of complexity which involves larger number of assumptions. For all the
thermal models, weapply the general boundary conditions below.
4.5.1 General boundary conditions
- The shallow geometry (<10 km depth) of the subduction interface is constrained
by seismic reflection and wide-angle data (Flueh et al. [1998]). The distribution of hypo-
centers from a global catalogue of relocated events (Engdahl et al. [1998]) and our local
catalogue is used to constrain the geometry of the model.
- The age of the subducting oceanic lithosphere is known from magnetic anomaly studies
of the Nazca Plate (Cande and Haxby [1991] ; Tebbens and Cande [1997]). At 31.5˚ S,
it is approximately 40-45 Ma whereas the 400 Ma age of the continental plate has been
computed following the calculation method for continental geotherm by Burov and Dia-
ment (1996). The subduction velocity is taken from the Nuvel-1 model (Demets et al.
[1990]) which indicates a convergence between the Nazca and South American plates at
a velocity of 8 cm/y in central Chile.
- Heat flow data are sparse in the study area. Available terrestrial heat flow values were
taken from the Heat Flow Map of South America (Hamza and Munoz [1996]). At sea,
a few points are available from the Global Heat Flow Database for the eastern Nazca
Plate (http ://www.heatflow.und.edu/). In all cases, the heat-flow observed on the eas-
tern Nazca Plate is very low, only 20− 40mW/m2, which is far below the global average
of 100mW/m2, for a 40-45 Ma old oceanic lithosphere (Stein and Stein [1992]). Heat flow
values in the lowermost forearc reach 40− 80mW/m2.
4.5.2 Model-1
In this model-1, a 2D finite difference representation of the subduction zone was
used to simulate the thermal structure with depth. The model geometry corresponds to
a vertical section from the ground surface down to 200 km depth over a 670 km-long
transect (Figure 4.9a). The oceanic plate (52 km thick) dips beneath the continental
plate (50 km thick) and the astenosphere at an angle of 30˚ from the trench to 100 km
depth where the plate becomes gently flat. The subduction interface between the two
plates corresponds to a 1 km-thick fault zone. This model is purely thermal and doesn’t
take into account the presence of fluids, mechanical stresses, effects of radiogenic heating
in the crust, effects of shear heating along the subduction interface and viscous flow in
the mantle edge. This is a conduction model-based on the Fourrier’s transport law and
the energy-balance equation that allow simulation of transient heat conduction in rocks.
Thus, this model is well suited for a first approximation of the subduction zone thermal
structure. Rocks thermal properties (e.g. thermal conductivity and specific heat) and
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Tab. 4.1: Thermal properties using for the three thermal models. * : Upper and lower crust,
** : Top 10 km of the subducted channel.
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density are given in Table 4.1. The mesh was discretized with a horizontal resolution
of 5 km, whereas the vertical spacing varies with the layers geometry. The boundary
conditions applied to the model were : (i) a temperature fixed to 0˚ C at the ground
surface, and (ii) a temperature of 1300˚ C set at a depth of 110 km. Modeling results are
presented when temperatures stop varying and the convergence criterion for numerical
stability has reached a value of 10−5 in the temperature balance between two domains.
4.5.3 Model-2
For this model, we apply a 2D finite-element modeling of a forearc thermal structure
in order to determine the temperature distribution along the plate interface and to predict
the updip and downdip limits of the seismogenic zone (Figure 4.9b). This approach is
based on the model that stick-slip rheological behavior leading to earthquake rupture
may be controlled by temperature (Hyndman et al. [1995] ; Peacock and Wang [1999] ;
Gutscher and Peacock [2003]).
We used a finite-element (FE) software developed by Wang and co-workers (Hyndman
et al. [1995] ; Peacock and Wang [1999]). The 670 km long FE-models consists of 1656
quadrilateral elements, with 5133 nodes. The models include the effects of radiogenic
heating in the crust, shear heating along the subduction interface with an effective shear
stress of 10 MPa, and viscous corner flow in the mantle wedge (Values for radiogenic
heating and thermal conductivities in the continental and oceanic crust, respectively, are
given in Peacock and Wang [1999]). The initial boundary conditions include : oceanic
lithosphere isotherms for the subducting plate of the appropriate age based on the GDH1
thermal cooling model (Stein and Stein [1992]), 0˚ C at the surface.
4.5.4 Model-3
Model-3 is obtained by using a 2D plain-strain finite element-finite difference code
based on the FLAC method (Cundall and Board [1988]). This code resolves differential
equations alternately in a Lagrangian formulation, with the output for the solution of the
equations of motion and heat transport used as input to the constitutive equations for a
progressive time-explicit calculation. The basic equations of motion and heat transport
for Poliakov and Podladchikov [1992] can be found in a number of publications (e.g.
Burov and Poliakov [2001] ; Gerbault et al. [2003]). Mohr-Coulomb non-associative elasto-
plasticity is combined with temperature-dependent Maxwell visco-elasticity so that the
minimum of both stresses is chosen, and permits to model formation of shear zones.
Here the thermal model accounts for a continental lithosphere of 200 Ma old, younger
than the continental lithosphere used in our previous models, and with the depth to
isotherm 1350˚ C set at 150 km. In addition, the model accounts for radiogenic heating in
the initially 35 km thick continental crust (Hs = 8.e−10 W/kg, decaying exponentially
over 10km), shear-heating at the subduction interface equal to 10 MPa. Diffusive erosion
at the surface is accounted for with a coefficient of 100 m2/yr (summary in Table 4.2).
Mesh resolution is 5 km, and densities and thermal conductivities are given in Table
4.1. The initial model setting is built by incorporating the flat-slab geometry and other
lithospheric layers, with mechanical parameters such as Lame’s coefficients, friction and
power-law creep parameters that are summarised in Tables 4.2 and 4.3. Within 2 Ma,
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Tab. 4.2: Notations and physical values for Model-3 (Turcotte et Schubert, 2002).
Tab. 4.3: Mohr-Coulomb friction angle and dominant composition defining the dislocation
creep parameters for Model-3 (activation energy, constant and exponent values from Ranalli
[1995]).
the model loads mechanically and deforms according to the given initial conditions and
applied boundary velocities (slab-pull and upper plate convergence, see Table 4.2). It
is thus a sufficient time to assume that a dynamical balance is reached, and that the
thermal state will then only evolve very slowly, e.g., we don’t consider thermal processes
like phase changes, because they are only effective on a scale of time of around 10 Ma
(e.g. thermal models by Peacock and Wang [1999]). A noticeable feature of this thermal
model (Figure 4.9c), is that sharp changes appear in the continental forearc, to the
difference of the more horizontal-like isotherms of the previous models. They correspond
to a west-dipping shear zone initiating from the slab elbow at Y ≈ 350 km (Figure 4.9c),
that bounds a pop-up like structure, consequence of the compressional state of stress
above the flat slab (overpressure of the order of 150 MPa at about 60 km depth and Y
≈ 350km). On the contrary, further east in the lithospheric mantle right above the slab
at Y ≈ 580km and depth ≈ 120km (Figure 4.9c), temperatures are less than 900˚ C and
tensile stresses of about 50 MPa developped (out of lithostatic values), and are associated
to the slab-pull effect.
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T ( °C )
Fig. 4.9: Thermal structure of the flat subduction zone issued from : a) Model-1, purely thermal
model, b) Model-2, including radiogenic heating in the crust, shear heating along the subduction
interface, c) Model-3, thermo-mechanical model including shear and radiogenic heating, surface
processes and mechanical stress-strain interaction, over 2 Ma. Note in Model-3 the effect of a
pop-up shear zone in the forearc on isotherms.
4.6 Mineralogical interpretation
Mineralogical facies domains has been determined in the zone by using three 2D
thermal models (Model-1, Model-2 and Model-3), considering lithospheric pressure and
Hacker and Abers [2004] computational method to calculate seismic velocity versus rock
composition. Lithospheric pressure versus depth was computed taking into account a
density of continental crust and mantle (Table 4.1). For different rock type at given
pressure-temperature couple (P-T) and at each grid-mesh, Vp and Vs were calculated.
Each of them was compared with tomographic velocity (Figure 4.8). The mineralogical
composition correspond to the minimum value of the difference between the calculated
velocity and tomographic velocity. Only differences between calculated and tomographic
velocities lower than 0.3 km/s were considered. The 0.3 km/s values was determined
empirically.
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Fig. 4.10: Mineralogical composition of the flat slab region deduced by comparing P- and
S-wave velocities issues from tomography with velocities computed from thermal a) Model-1, b)
Model-2 and c) Model-3 using an Excel worksheet and macro of Hacker and Abers [2004]. White
dots are the seismic events of Figure 4.2 and 2. Exaggerated topography is added on top of the
cross-sections.
In Model-1 (Figure 4.10a) the computed velocities fit only harzburgite and lherzolite
mineralogical compositions, probably because temperature in the model is too high and
therefore the model too "hot".
In Model-2 (Figure 4.10b), in particular for the S-wave velocity model, the continental
upper mantle is mainly composed of MORB-type mineralogical compositions. The com-
puted velocities are smaller than those expected for harzburgite-type rocks. This means
that temperature is too low and the thermal model too "cold".
For both Model-1 and Model-2, the misfits between computed velocities and tomogra-
phic velocities are numerous (large number of gray cells).
In Model-3 (Figure 4.10c), Lherzolite and Harzburgite facies are dominant into the
mantle whereas MORB facies is the major componant of the slab and part of the lo-
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wermost continental crust. However, the velocity model from Hacker and Abers [2004]
is more in agreement with the tomographic S-velocity (Figure 4.10c right) than the to-
mographic P-velocity (Figure 4.10c left). A sketch of mineralogical composition, based
on S waves solution, is proposed at Figure 4.13 a.
Slab
We observe two distinct mineralogical phases in the dipping plate composition. The
shallow part of the slab is composed of blueschist down to 80 km depth. During this
phase formation, the oceanic crust has released around 5-6 wt /˚o H2O by dehydration
in the mantle wedge (Hacker et al. [2003a]). Deeper, between 80 km and 150 km depth,
under the influence of the increasing temperature and pressure, blueschist dehydrates
and eclogite (diamond eclogite facies) is observed (Hacker et al. [2003a]). The composi-
tion of the oceanic crust in only made of two facies, less than those proposed by Manea
et al. [2004] in Mexico. These only two facies might denote a poor resolution in velocity
tomography used in this study. In the other hand, the "exaggerated thickness" of the
oceanic crust (about 25 km thick) in Figure 4.10c and Figure 4.13 is due to the double
seismic zone (between 0 km and 100 km depth) in the steep segment of the slab. In the
flat segment, the important seismic activity spreads over on a thickness of about 30 km.
This anomalous high seismicity is attributed to the subduction of the Juan Fernandez
ridge. No reliable seismic data were available to inform on the upper oceanic mantle
composition.
Continental crust
Between 71˚ W and 69.5˚ W and from 40 km to 60 km depth, the continental crust is
characterized by eclogite and chlorite harzburgite located at the lowermost continental
crust. Based on receiver function analysis, Calkins et al. [2006] assumed a partially eclo-
gitization of the lower crust beneath San Juan, in Western Sierra Pampeanas (31.5˚ S,
68˚ W). Alvarado et al. [2007] extends the eclogitized lower crust to the Cuyania terrane
(69.5˚ W-68˚ W) and more, till ≈67˚ W, which is in agreement with Figure 4.13. The origin
of the eclogite in the lower continental crust may be due to crustal shortening which thi-
ckened the continental crust through thick-skin deformation (Allmendinger et al. [1990]).
At 50 km depth, the lowermost crust is under an overpressure of as much as 200 MPa,
which might generate eclogitization. We can mention than underneath the Frontal Cor-
dillera (around 70˚ W), where the continental crust is the thickest and the relief the
highest (a part of the thickening of the crust probably is the isostatic answer of the
lithosphere to the presence of mountains), chlorite lherzolite and chlorite harzburgite,
ultramafic rocks are observed.
Continental upper mantle
The upper mantle pinched between the continental overriding crust and the flat slab
seems mainly made of garnet harzburgite and chlorite minerals (Figure 4.13). In the flat
slab region where garnet harzburgite dominates, a patch of different materials crossing























































































Fig. 4.11: Phase diagrams of MORB, lherzolite (dark gray) and harzburgite (gray and shaded
line) to determine the average composition of the upper mantle and the lowermost continental
and oceanic crusts. The blue diamonds represent the obtained mineral rocks at each point of the
grid-mesh of Model-3.
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Fig. 4.12: Difference between Vs obtained by tomography and Vs computed.
the mantle at Y=250-350 km coincides with a decrease in temperature (see Figure 4.9 c).
It can be interpreted as a zone of rock heterogeneities mainly made of eclogite (coming
from the upermost mantle-lowermost continental crust) and lherzolite blobs.
In the steep part of the subduction zone (Y≈0-200 km), a serpentine chlorite du-
nite facies (around 6 wt /˚o H2O content) composes the shallower and colder part of
the mantle wedge (Figure 4.13 a). This rock has already been obseved in northern and
southern Chile, but also underneath the Cascadian margin and along the Mexican and
Japanese subduction zones (Bohm et al. [2002] ; Carlson and Miller [2003] ; Manea et al.
[2004] for a complete review).
At depths greater than 50 km, there is a large-scale "bubble" of chlorite lherzolite
submerged in a mantle wedge mainly composed of chlorite harzburgite materials. Ho-
wever, the "bubble" of chlorite lherzolite is more hydrated than the surrounded mantle
wedge and is in good agreement with a "bubble" zone of high Vp/Vs ratio surrounded
by low Vp/Vs ratio (Figure 4.13 b). The high Vp/Vs ratio generally ensures the presence
of fluid or partial melting.
In the mantle wedge, there are also evidencies of eclogite materials underplating
the base of the continental crust (Figure 4.13). From the thermal model used (Figure
4.9c), the temperature in the mantle wedge is lower than 900˚ C, which corresponds to
a relatively cold zone (with an overpressure of 150 MPa) and doesn’t allow the partial
melting of the slab. Furthermore, the chlorite harzburgite composition has a low contain
of water (≈2 wt o/o H2O) which does not favour partial melting. As a consequence,
volcanic eruptions stopped at the surface when the mantle came colder and poor in
water content around 9-10 Ma ago (Jordan et al. [1983] ; Kay and Mpodozis [2002] ;
Ramos et al. [2002]).
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Serp. Chl. Dun. : Serpentine Chlorite Dunite
Chl. Harzb. : Chlorite Harzburgite
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Fig. 4.13: a) A sketch of mineralogical facies deduced from Figure 4.10c and b) Vp/Vs ratio.
4.7 Conclusions
From P- and S-velocity tomographic models, and thermal structure models of the
flat subduction zone, we proposed a sketch of the crust and mantle mineralogical com-
position in Central Chile-Western Argentina (30˚ S-32˚ S). The thermal models computed
for the flat subduction segment are of different complexity and have a great influence on
the mineralogical facies determination as can see in Figure 4.10. The mineral composi-
tion of the oceanic crust and the continental lithosphere obtained in this study are yet
preliminary. Further work should enhance the mineralogical model by matching better
pressure-temperature conditions and more detailed seismic velocity structures.
In addition, a similar analysis should be permormed in the steep slab segment (south to
33˚ S) to determine a mineralogical model.
We observe some similarities between the Vp/Vs ratio models obtained by tomogra-
phy (Figure 4.13 b) and the mineralogical model (Figure 4.13 a). The bubble of chlorite
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Lherzolite observed in the mantle wedge coincide with a high Vp/Vs ratio.
Blobs of eclogite into the "hot" mantle might be due to delamination processes of
eclogite located at the base of the lower continental crust.
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Troisième partie
Atténuation des ondes sismiques
Chapitre 5
Modélisation du spectre d’amplitude
Contrairement au temps des premières arrivées, l’amplitude des ondes est peu utilisée
pour déterminer la nature d’un milieu. Pourtant le signal des ondes directes P et S enre-
gistré contient beaucoup d’information sur la source de l’évènement et sur la propagation
et l’atténuation de l’onde dans le milieu étudié.
L’atténuation exprime la décroissance de l’amplitude de l’onde quand celle-ci se pro-
page à travers un milieu anélastique. Elle s’exprime par le facteur de qualité Q et est
causée par deux sources principales : l’absorption intrinsèque du milieu (Qi), et la dif-
fraction due aux hétérogénéités du milieu, souvent appelée "scattering" et notée Qscatt.










L’atténuation des ondes due à la divergence géométrique du front d’onde est considé-
rée comme une source secondaire, et varie en 1
4piR2
pour un front d’onde sphérique. Il est
donc facile d’en corriger le signal. Les données d’atténuation complètent les informations
obtenues grâce aux vitesses des ondes. Le phénomène d’atténuation est plus complexe
que la propagation élastique des ondes, et les mesures en laboratoire sont difficiles à effec-
tuer. En effet les mécanismes qui contribuent à l’atténuation sont nombreux et le moindre
changement dans les conditions expérimentales peut affecter de manière significative la
valeur de l’atténuation. Néanmoins la sensibilité à la température, à la teneur en fluide, et
aux hétérogénéitées rend l’étude de l’atténuation très utile à la caractérisation du milieu.
La méthode du spectre d’amplitude présentée dans ce chapitre, permet, par l’étude
du contenu fréquentiel des ondes directes P et S, de calculer le coefficient d’atténuation
η = 1
Q
. Rien ne nous permet d’affirmer que cette atténuation est uniquement due à
l’atténuation intrinsèque du milieu, même si l’information sur le "scattering" est plutôt
contenue dans l’ensemble des ondes arrivant après les ondes directes (aussi appelé "coda")
et non dans les premières arrivées. Cependant une contamination de l’onde directe S par
la coda de l’onde P, ou la présence d’ondes diffractées dans la fenêtre de sélection est
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toujours possible. Nous parlerons donc d’atténuation sans distinction entre intrinsèque
et "scattering".
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5.1 Théorie et signal utilisé
La modélisation du spectre d’amplitude du déplacement ou de la vitesse, est une
méthode couramment utilisée pour caractériser la source d’un séisme, mais elle peut
également être facilement appliquée au calcul du coefficient de qualité Qij d’une onde
entre une source i et une station j. Dans le cas de notre étude, nous avons utilisé l’expres-
sion suivante (équation 5.2) d’Abercrombie [1995] pour modéliser le spectre d’amplitude




Si(f) est la fonction source (considérée comme ponctuelle), Ri est le diagramme de
radiation de la source, Gij est le terme de propagation, Θj(f) est l’effet de site à la










t∗ est un paramètre positif, déterminé entre une station i et une source j, où tij et
Qij sont respectivements le temps d’arrivée de l’onde P ou S sélectionnée et le facteur
de qualité moyenné le long du trajet joignant la source i et la station j. Q(s) et v(s) sont
le facteur de qualité et la vitesse de l’onde le long du segment ds.









où fc est la fréquence coin liée à la taille de la source et Ω0 est l’amplitude de cette
source. Dans la suite, nous utiliserons Ωij = Ω0RiGij pour décrire la contribution à la
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fois de la source i (Ω0 et Ri) et du terme de propagation Gij.
Hanks [1982] suggère que la fréquence coin fc observée dans certains cas ne représen-
teraient pas la fréquence coin de la source mais plutôt une composante haute fréquence,
controllée par des effets de site superficiels (fcmax). On suppose que les effets de site
n’affectent pas les valeurs de t∗ si on permet à fc de varier librement (Lees and Lindley







)4] 12 e−pift∗ij (5.5)
Sur un sismogramme (Figure 5.1 a), si le temps d’arrivée de l’onde directe P ou S
est en général facilement repérable, il est beaucoup plus délicat de définir la durée de la
fenêtre qui contiendra toute l’énergie de cette onde (la source n’émet pas toute l’énergie
d’un coup ; elle a une durée d’émission dont dépendra la magnitude de l’évènement).
a)
b)
Fig. 5.1: Sismogramme de l’évènement du 8 novembre 2002 à 18h02 enregistré à la station
AUCO. La fenêtre de signal selectionné pour calculer t∗ pour l’onde P et celle de bruit de durée
identique juste avant l’arrivée de l’onde P sont représentées en rose sur le figure a). La figure
b) est un zoom de ces fenêtres.
La taille de la fenêtre de sélection temporelle, qui sera utilisée pour l’analyse du
spectre d’amplitude, sera fixée en fonction de la magnitude de l’évènement. En effet,
plus l’évènement est important, plus la durée d’émission de la source est grande. Cepen-
dant, pour des évènements de magnitude comprise entre 1 et 5, la longueur de la fenêtre
temporelle peut être fixée. Il faudra cependant faire attention à la taille de cette fenêtre,
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si celle-ci est trop grande, elle risquerait de contenir des ondes converties et diffractées.
Au contraire, si la fenêtre est trop petite, la composante basse fréquence du signal ne
sera pas représentée.
Le contenu fréquentiel de cette fenêtre aura obligatoirement une composante due au
bruit. Dans un premier temps, nous ne considérerons que les sismogrammes dont le rap-
port (Amplitude de l’onde P ou S)/(Amplitude du bruit) est supérieur à 2 (dans les
études de Abercrombie [1995] et Schurr [2000], ce rappport est pris supérieur à 3), et où
les temps d’arrivée auront été pointés très précisément. Aprés avoir converti nos sismo-
grammes, initialement en vitesse, en déplacement et après déconvolution de la réponse
instrumentale, nous avons corrigé le signal du bruit. Pour cela, nous avons selectionné
une fenêtre de bruit juste avant l’arrivée de l’onde P (Romero et al. [1997]), de même
taille que celle du signal (Figure 5.1 b). Nous avons appliqué une transformée de Fourier
aux signaux des deux fenêtres (Figure 5.2 a) et ôté le spectre du bruit à celui du signal de
l’onde directe pour obtenir le spectre d’amplitude du déplacement Aij(f) à une station
j pour une source i (Figure 5.2 b).























Fig. 5.2: Spectres d’amplitude du déplacement du sismogramme de la figure 5.1. a) En vert est
représenté le spectre du déplacement du signal de l’onde P, en rouge, le spectre du bruit contenu
dans le fénêtre précédant l’onde P. b) Le spectre d’amplitude du déplacement corrigé du bruit.
5.2 Influence des paramètres fc, Ωij, et t
∗ sur l’ampli-
tude spectrale du déplacement
Les figures 5.3 et 5.4 montrent l’influence des trois inconnues Ωij, fc et t∗ij sur des
spectres d’amplitude synthétiques du déplacement. Pour chacun des cas présentés, un
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seul des paramètres varie. Dans notre modélisation, Ωij représente l’amplitude de la
source sismique. Ce paramètre, directement relié à la magnitude de l’évènement, influe
plutôt sur le contenu basses fréquences (Figure 5.3).















Fig. 5.3: Influence du paramètre de la source Ωij sur la forme du spectre d’amplitude du
déplacement, pour des valeurs de t∗ = 0.05s et fc = 15Hz fixes.
La fréquence coin fc (Figure 5.4 a)) représente la fréquence à partir de laquelle l’am-
plitude spectrale commence à décroître. t∗ est directement relié à la pente de décroissance
du spectre dans les hautes fréquences : plus la décroissance est rapide, plus la valeur de
t∗ est petite (Figure 5.4 b)). De plus on observe sur les figures 5.4 a) et b) une influence
réciproque entre t∗ et fc. Lorsque fc varie, la pente de décroissance du spectre dans les
hautes fréquence (donc t∗) varie également et inversement.

































Fig. 5.4: Influence du paramètre de la source fc pour des valeurs de t
∗ = 0.05s et Ω = 1 fixes
a) et du paramètre d’atténuation t∗ pour des valeurs de fc = 15Hz et Ω = 1 fixes b) sur la
forme du spectre d’amplitude du déplacement.
Ce "trade-off" (ou inter connection) entre le paramètre d’atténuation et la fréquence
coin de la source est donc problématique dans l’optique d’un détermination relativement
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précise de t∗. Nous verrons dans la suite comment nous avons résolu ce problème. Comme
mentionné précédemment, nous avons choisi de laisser fc varier librement de façon à
prendre en compte la contribution des effets de site.
5.3 Détermination de t∗
Le spectre d’amplitude du déplacement est modélisé par l’équation 5.5. Dans un pre-
mier temps nous avons résolu cette équation linéairement en prenant le logarithme de
Aij(f) (Equation 5.6) pour différentes valeurs de fc. Cette solution dite linéaire ne sera
qu’une approximation de la valeur cherchée (Menke [1989]).
log[Aij(ω) ∗
√
(1 + (f/fc)4)] = log[Ωij]− pift
∗
ij (5.6)
Néanmoins cette solution est essentielle car elle sert de valeur de départ dans la
recherche d’une solution par une inversion de type non linéaire de l’équation 5.5 (Ibanez
et al. [1993]) : à partir des valeurs initiales de fc, Ωij et t∗, on cherche à minimiser l’écart
entre le spectre d’amplitude observé Aij(ω) et sa modélisation suivant l’équation 5.5.
Pour valider notre code, nous avons cherché à calculer le facteur de qualité Q sur des
signaux synthétiques construits dans un milieu homogène dont la vitesse des ondes P
vaut 6 km/s et pour un facteur de qualité Qp = 600. La source synthétique est localisée
à 44.108˚ N, 6.978˚ E, 100 km de profondeur. La station STA, elle, est placée à 44.184˚ N,
8.050˚ E, à la surface, soit une distance source-station de 132.06 km.
Les déplacements suivant les composantes E-W, N-S et verticale qui seraient enregis-
trés à la station STA sont représentés sur la Figure 5.5. Les spectres d’amplitude associés
(Figure 5.6) sont modélisés dans la gamme de fréquence [0-20Hz]. Les facteurs de qualité
Q calculés en modélisant ces spectres valent 624 pour la composante E-W, 644 pour la
composante N-S et 618 pour la composante verticale. Ces valeurs sont assez proches de
la valeur cherchée Q = 600. Donc, à priori, le facteur de qualité de l’onde P pourrait être
déterminé à partir de la modélisation du spectre d’amplitude du déplacement suivant la
composante de notre choix et suivant la résolution de l’équation 5.6.
Cependant, dans le cas des enregistrement de séismes, non seulement les valeurs du
facteur de qualité Q diffèrent suivant les composantes, mais en plus le spectre dans les
basses fréquences ne présente pas toujours de "plateau" comme décrit par l’équation 5.6
ou comme représenté sur les Figures 5.3 et 5.4.
La plupart des études de t∗ ne considère que l’atténuation des ondes P et ne consi-
dère donc que la composante verticale du déplacement. Dans le cas de l’étude du spectre
d’amplitude du déplacement des ondes S, les deux composantes horizontales sont utilisées
(Drouet et al. [2005]) de sorte que l’amplitude vaut ASij(f) =
√
(ANSij (f))
2 + AEWij (f))
2.
Dans notre étude, nous nous sommes rendu compte que nous ne retrouvions pas le
plateau observé sur les synthétiques de la Figure 5.3. En utilisant le spectre du dépla-
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Fig. 5.5: Déplacement synthétique de l’onde P suivant la composante E-W en bleu, N-S en
vert et verticale en rouge.
cement total ATij(f) =
√
(ANSij (f))
2 + AEWij (f))
2 + AZij(f))
2 (Figure 5.7 b)), on retrouve
mieux ce comportement de "plateau" dans les basses fréquences.
Sur la Figure 5.8, nous observons que la solution de l’équation non linéaire 5.5 (en
vert) modélise mieux les basses fréquences, alors que la décroissance du spectre dans les
hautes fréquences est mieux déterminée avec la solution de l’équation linéaire 5.6 (en
rose). Au vues de l’influence des trois inconnues (Ωij, fc et t∗ij) sur la forme du spectre
(Figures 5.3 et 5.4), on peut donc considérer que la solution de l’équation non linéaire
contribue plutôt à la détermination des paramètres de la sources. Nous espèrons ainsi
minimiser le "trade-off" entre la détermination de la fréquence coin de la source et le
paramètre t∗. Aussi, das la suite de ce travail, nous calculerons t∗ directement à partir
de l’équation 5.6.
5.3.1 Application aux données réelles
5.3.1.1 Choix de la taille de la fenêtre du signal utilisé
Comme mentionné précédement, la taille de la fenête de sélection est très importante
pour éviter toute contamination des ondes diffractées, et pour bien prendre en compte la
composante basse fréquence du signal. Hauksson and Shearer [2006] utilisent une fenêtre



















Fig. 5.6: Spectre d’amplitude du déplacement synthétique de l’onde P suivant la composante


























Spectre du déplacement vertical Spectre du déplacement total
a) b)
Fig. 5.7: Spectre d’amplitude observé à la station LOCU du déplacement a) vertical (compo-
sante Z) b) et total de l’évènement du 9 octobre 2002 à 18h39m.





















Fig. 5.8: Spectre d’amplitude du déplacement synthétique de l’onde P suivant la composante
verticale en rouge, et la solution linéaire (en rose) et non linéaire (en vert) de la modélisation.
de 2.56 s pour modéliser des spectres d’amplitude de 5000 évènements de magnitude
comprise entre 2.3 et 5.8 ; Abercrombie [1995] adapte la taille de la fenêtre suivant la
magnitude (1s pour des ML < 3, 2 s pour 3 ≤ML ≤ 4, et enfin 4 s pour des magnitudes
supérieures à 4 ) ; Schlotterbeck and Abers [2001] utilisent des fenêtres allant de 1.5 s à
4.5 s suivant les séismes.
La durée d’émission de la source responsable d’un évènement de magnitude 5 est de
1s environ, et est inférieure à 0.1 s dans le cas d’un magnitude 3 (Singh et al. [2000]). La
dispersion des ondes dans le milieu entraîne un élargissement du pulse (ou paquet d’onde)
entre la source et la station. La fenêtre de sélection autour des premières arrivées devra
donc être plus grande que la durée d’émission de la source. Toro and McGuire [1987]
relie la fréquence coin de la source "fc" à la largeur du pulse des ondes Lg "dt", pour une
distance source-station R comprise entre 100 et 200 km, ce qui est en grande majorité




+ 0.1(R− 100) (5.7)
Ce qui pour une source ayant une fréquence coin de l’ordre de 15Hz (ce qui est observé
dans notre étude) et dont le signal est enregistré à 150 km, entrainerait une largeur du
pulse des ondes Lg de 5 s. Les ondes Lg sont des ondes S réfléchies une ou plusieurs fois
dans la croûte terrestre. Ces ondes voyagent plus longtemps à l’intérieur de la terre que
l’onde directe S, aussi la largeur de leur pulse sera donc plus grande.
Dans notre étude, nous avons fixé la taille de la fenêtre de sélection autour de l’onde P
à 2.4 s d’après Sichien et al. [2008] qui a travaillé sur les données de la campagne OVA99.
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Fig. 5.9: Nombre d’évènements pour lesquels nous avons déterminé une valeur de t∗ en fonction
de la distance hypocentrale.
Cette valeur est très proche de celle utilisée par Schurr et al. [2003] dans le nord Chili.
La taille de la fenêtre de selection autour de l’onde S a peu d’influence sur la valeur finale
de t∗s. En effet, ces valeurs sont relativement stables pour des tailles de fenêtres allant de
2.4 à 3.2 (Figure 5.10). Néanmoins, les ondes S voyageant plus longtemps dans le milieu
que les ondes P, la dispersion de ces ondes sera plus importante. Nous avons donc opté
pour une fenêtre de sélection légèrement supérieure à celles utilisées pour les ondes P.
Nous observons de légères variations de t∗s pour des largeurs de fenêtre de sélection de 3
s, nous avons donc fixé la taille de cette fenêtre à 2.8 s.
5.3.1.2 Gamme de fréquence choisie pour la modélisation
Le pas d’échantillonage des données CHARSME étant de 125 pts/s, la fréquence de
Nyquist est de 62.5Hz. La gamme de fréquence dans laquelle nous modéliserons notre
spectre d’amplitude sera [1-40 Hz]. Pour des séismes de magnitude ML comprises entre
2 et 5, la fréquence coin de la sourece fc varie entre 25 Hz et 5 Hz (Madariaga [1976]).
5.3.2 Discussion de la dépendance en fréquence de Q
Le paramètre Q est généralement considéré comme dépendant de la fréquence, selon
la loi Q(f) = Q0fα (Lees and Lindley [1994], Garcia et al. [2004], Drouet [2006] entre








L’équation 5.6 à résoudre devient :
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Fig. 5.10: Influence de la taille de la fenêtre de sélection sur la valeur de t∗s, pour 22 enregis-
trements du 15 novembre 2002 par la campagne CHARSME.
log[Aij(ω) ∗
√
(1 + (f/fc)4)] = log[Ωij]− pif
(1−α)t∗ij (5.9)
Des valeurs de α ont été testées dans l’intervalle [-2,2] par pas de 0.1, de façon à
chercher la valeur de α qui minimise la RMS de la résolution de l’équation 5.9. Dans
cette étude, il apparaît que le facteur de qualité Q est globalement indépendant (ou du
moins dépend très faiblement α = 0.1) de la fréquence (α = 0, Figure 5.11). Néanmoins,
certaines valeurs de t∗ ont une dépendance fréquentielle forte. La loi Q(f) = Q0fα a été
proposée au départ pour le facteur de qualité dû au scattering Qscatt (Aki and Chouet
[1975], Tsujiura [1978] entre autres).
La dépendance en fréquende de Q est donc faible mais elle existe. Considérons notre
gamme de fréquence de [1-40Hz] et une dépendance en fréquence telle que α = 0.1, pour
un Q0 de 600 à la fréquence de 1Hz, l’atténuation vaudra 867 à 40 Hz. Cette différence
peut sembler importante, cependant elle n’influera pas sur le résultat final, car l’erreur
que nous obtenons sur la détermination du modèle initial d’atténuation en couche est du
même ordre de grandeur de +/- 200 pour Qp et Qs (voir Chapitre 6).
5.3.3 Jeu de données des paramètres d’atténuation t∗
Au final nous obtenons, pour la campagne CHARSME, un jeu de données où les
paramètre t∗ ont été déterminés sur une fenêtre temporelle de 2.4 s autour des ondes P
et 2.8 s autour des ondes S, en modélisant le spectre d’amplitude du déplacement total
enregistré suivant les 3 composantes des sismogrammes dans la gamme de fréquence [1-
40Hz]. Ce jeu de données comprend 7360 t∗p et 7949 t
∗
s.
Comparé au nombre de pointés des ondes P et S que nous avions pour réaliser la
tomographie en vitesse, le nombre de paramètres t∗ dont nous disposons pour la tomo-
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Fig. 5.11: Histogramme des valeurs d’alpha obtenues lors de la résolution de l’équation 5.9.
graphie en atténuation est très inférieur (en grande partie à cause des critères de sélection
sur les spectres d’amplitude). Il en découle que le nombre de trajets source-station le long
desquels nous auront une valeur du coefficient de qualité Q dans notre zone d’étude sera
plus faible. La Figure 5.12 représente la densité de rais à différentes profondeurs, nous
voyons clairement que ces rais ne sont pas répartie de manière égale suivant les longi-
tudes et suivant les profondeurs. Au vu du nombre de données et de cette couverture
hétérogène des rais, il a fallu adapter la taille de notre grille d’inversion en conséquence.
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Fig. 5.12: Densité de rais des ondes P, pour la tomographie en atténuation, à 25 km, 45 km,
65 km, 85 km, 105 km et 125 km de profondeur.
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Chapitre 6
La tomographie en atténuation
Dans le cadre de cette étude, nous avons fait le choix d’adapter le code de tomogra-
phie en vitesse TLR3 au cas de l’atténuation. Ce choix s’imposait d’autant plus qu’il
permet de contrôler au mieux les différentes étapes de l’inversion et l’influence des diffé-
rents paramètres utilisés de manière très similaire à la vitesse. Nous avons donc modifié
le code TLR3 pour utiliser non plus les temps d’arrivés t mais les paramètres d’atténua-
tion t∗, déterminés à partir de l’amplitude spectrale des phases P et S.
Dans ce chapitre, nous présenterons les modifications que nous avons apportées au
programme TLR3, les problèmes rencontrés dûs à l’influence du modèle initial d’atté-
nuation et de vitesse, ainsi que les tests effectués pour valider notre code et régler les
différents paramètres de l’inversion. Enfin nous discuterons les modèles d’atténuation
obtenus, et la relation entre les valeurs du coefficient de qualité Q, la température et/ou
la présence de fluides.
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6.1 Adaptation de TLR3 au cas de l’atténuation
Par analogie avec le calcul du temps de trajet t d’une onde qui s’effectue en intégrant
le champ de lenteur u(x, y, z) le long du rai qui joint la station et la source (Equation
3.3), t∗ = t
Q
est calculé par intégration du champ de lenteur et du champ d’atténuation
(η = 1
Q









η(x, y, z)u(x, y, z)dl (6.1)
L’atténuation des ondes P (ηp)et des ondes S (ηs) ne sont pas inversés conjointement,
car nous supposons que ηp et ηs sont indépendants. Le tracé des rais est donc effectué
dans le modèle de vitesse (P ou S) obtenu au chapitre 3.4 par la tomographie des écarts
de temps d’arrivée.
Toujours par analogie avec la tomographie en vitesse, nous avons fait l’hypothèse qu’une
petite perturbation d’atténuation (δη) entraine une petite perturbation δt∗ du paramètre




δu(x, y, z) +
∂t∗
∂η(x, y, z)
δη(x, y, z) (6.2)
Les modèles de vitesse des ondes P et S sont fixés et restent constants au cours de




δη(x, y, z) (6.3)






u(x, y, z)dl (6.4)
En utilisant une interpolation identique à celle utilisée dans le cas de la tomographie
en vitesse (voir équation 3.8), nous pouvons écrire :




où hi,j,k est une fonction qui vaut 1 quand on est au noeud i, j, k et 0 autre part.
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ou encore
δT ∗ = GδH (6.8)
avec δT ∗, la matrice des résidus, G, la matrice des dérivées partielles, et δH, la ma-
trice des perturbations d’atténuation.


































où n est le nombre de valeurs observées de t∗p ou t
∗
s et m le nombre de points pour
décrire le modèle d’atténuation des ondes P ou S.
Contrairement à la tomographie des premiers temps d’arrivée, la tomographie d’at-
ténuation nécessite un temps de calcul beaucoup plus réduit. En effet, le tracé des rais
entre sources et stations s’effectue une seule fois au début de l’inversion (Figure 6.1). Le
modèle de vitesse ne variant pas d’une itération à une autre, le trajet des ondes ainsi
que la localisation des évènements dans le milieu ne change pas. Les modèles d’atténua-
tion des ondes P et S sont déterminés indépendamment l’un de l’autre. La résolution du
système linéaire 6.9 s’effectue de la même façon que dans le cas de la tomographie des
écarts de temps d’arrivés, c’est à dire au sens des moindres carrés, de façon à minimiser
l’écart entre les paramètres d’atténuation observés et ceux calculés à chaque itération
par la technique des petites perturbations.
6.1.1 Influence des erreurs du modèle de vitesse sur les résultats
de la tomographie en atténuation
L’inversion tomographique en atténuation suppose de connaître le modèle de vitesse
de la zone d’étude. C’est dans ce modèle que seront tracés les rais entre sources et stations
et la position des anomalies en atténuation en dépend. Il est donc important de savoir à
quel point une erreur sur le modèle de vitesse va influer sur le modèle final d’atténuation.
Pour cela, nous avons comparé les modèles en atténuation obtenus en utilisant le mo-
dèle de vitesse du chapitre 3.4, et ceux obtenus en utilisant un simple modèle de vitesse
homogène en couches, construit à partir du modèle 1D déterminé à partirdu programme
Velest (Kissling et al. [1994]).
La Figure 6.2 a) représente la différence entre les 2 modèles de vitesse en m/s (si les
modèles n’étaient pas différents il n’y aurait pas de raison que les modèles d’atténuation
le soit). Nous observons sur la figure 6.2 b) que la différence entre les valeurs de Qp
obtenus en utilisant le modèle de vitesse 3D des ondes P obtenu par tomographie et
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Fig. 6.1: Principe de fonctionnement du programme TLR3 pour la tomographie en atténuation.
les valeurs de QP obtenus en utilisant le modèle de vitesse 1D est très faible (seules les
figures pour Qp sont présentées ici, mais il en est de même pour Qs). Suite à ce résultat,
nous supposerons que le modèle de vitesse utilisé n’aura donc que peu d’impact sur les
résultats de la tomographie en atténuation, tant que les rais sontplus ou moins les mêmes.
6.1.2 Problème de dépendance au modèle initial d’atténuation
De façon générale, les études basées sur la tomographie en atténuation utilisent un
demi-espace homogène comme modèle initial. Dans le travail que nous avons mené, nous
nous sommes rendu compte que les résultats de l’inversion pouvaient être très différents
(en terme de localisation et valeur absolue des anomalies) suivant la valeur du coefficient
de qualité utilisé pour définir le semi-espace homogène utilisé comme modèle initial (voir
annexe A). Avant de prendre le parti d’utiliser un modèle en couche et de le déterminer
par la méthode Métropolis-Hastings, méthode que nous expliquerons au chapitre suivant
6.2.1, nous avons cherché à modifier le programme de tomographie en atténuation de fa-
çon à réduire cette dépendance. Pour ce faire, nous avons pondéré la matrice des résidus
δT ∗ et la matrice des dérivées partielles G par (t∗cal)
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Fig. 6.2: Différences entre le modèle de vitesse homogènes en couche et celui obtenu par to-
mographie des écarts de temps d’arrivée a), et entre les modèles du coefficient de qualité Q
avec comme modèle de vitesse celui obtenu par tomographie b) et le modèle initial de vitesse en
couches c). Les contours du slab sont de Pardo et al. [2003] et sont indiqués tous les 20 km,
la ligne en pointillés représente la trace de la ride de Juan Fernandez et les triangles noirs in-
diquent l’emplacement des volcans actifs. Les zones grises représentent les cellules ne contenant
aucun rai. Les échelles de couleurs représentent les différences en valeurs absolues.
Plusieurs valeurs de γ ont été testées : 0.5, 1, 1.5 et 2. γ = 0 correspond à l’inversion
sans pondération présentée à la section 6.1. La Figure 6.3 montre les variations de δT
′
∗
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pour les différentes valeurs de γ. Il apparait clairement que pour γ = 2, la décroissance
de la RMS n’est pas uniforme et ne se stabilise pas autour d’une valeur moyenne, mais
a tendance à réaugmenter au bout de 20 itérations. Nous observons également ce phéno-
mène pour γ = 1.5 même si il est beaucoup moins marqué. Avec la valeur γ = 0.5, δT
′
∗
ne devient pas constante, même au bout d’une trentaine d’itérations. Nous avons donc
décidé de garder la valeur γ = 1 qui demandera quelques itérations supplémentaires pour
obtenir une RMS quasi stationnaire mais dont la décroissance est plus régulière.
Variation de la RMS normalisée en fonction des itérations pour 















Fig. 6.3: Variations de la RMS normalisée en fonction du nombre d’itérations pour γ =0.5,
1, 1.5 et 2
Ainsi, en utilisant un semi-espace homogène comme modèle initial de l’inversion, la
valeur du coefficient de qualité Q (Qp dans ce cas) choisie ne change que peu le résul-
tat final (Figure 6.4). Globalement, la position et l’amplitude des anomalies restent les
mêmes et ce, même avec des modèles initiaux différents, comme un semi-espace homo-
gène où Qp = 500 (Figure 6.4 a)) et un autre où Qp = 700 (Figure 6.4 b)). Nous avons
vérifié qu’il en était de même pour le coefficient de qualité, Qs, de l’onde S.
6.1.3 Détermination de la valeur moyenne de l’atténuation dans
un demi espace homogène
Nous avons cherché la valeur du coefficient de qualité Q des ondes P et S la plus
proche des données pour définir notre semi-espace homogène comme modèle initial de la
tomographie en atténuation ainsi que la valeur de damping adaptée. Pour ce faire, nous
avons testé tous les semi-espaces homogènes compris entre Q = 200 et Q = 1600 par pas
de 100 (Figure 6.5), pour les ondes P et S ainsi que plusieurs paramètres de damping
compris entre 0.01 et 10 (Figure 6.6), et comparé les RMS finales de l’inversion. Nous
avons choisi de garder les valeurs de Qp, Qs et de damping pour lesquelles la RMS est
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Fig. 6.4: Différence entre les modèles Qp obtenus avec comme modèle initial un semi-espace
homogène a) Qp=500 et b) Qp=700.
la plus faible. Les valeurs retenues sont Qp = 700 pour les ondes P, Qs = 900 pour les
ondes S et un damping de 0.05.
6.1.4 Tests de l’inversion en atténuation
Comme pour la vitesse, nous avons effectué un "Checkerboard Test" (Figure 6.7 et
6.8) sur le modèle final de la tomographie en atténuation, de façon à déterminer la taille
optimale des cellule de la grille d’inversion. Nous avons testé plusieurs tailles de cellules,
40 km, 60 km, 80 km et 100 km horizontalement et 10 km, 20 km, 30 km et 40 km
verticalement. Le nombre de données du paramètre t∗ est plus faible que le nombre de
temps d’arrivée ; la taille des cellules a été fixée à 80 km horizontalement et 30 km ver-
ticalement (Figure 6.9).
6.1.5 Résultats de la tomographie en atténuation avec comme
modèle initial un demi espace homogène
Même si, numériquement, nous avons modifié le programme d’inversion initial de
sorte que la dépendence au modèle initial d’atténuation soit moindre, les résultats obte-
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Fig. 6.5: Variations de la RMS de l’inversion en fonction de la valeur d’atténuation a) Qp, b)
Qs, utilisée comme modèle initial de l’inversion.



















Fig. 6.6: Variations de la RMS de l’inversion en fonction de la valeur de damping utilisée lors
de l’inversion en atténuation.
nus (Figures 6.10 et 6.11) montrent un grand nombre de valeurs d’atténuation supérieures
à 2000 (les ondes ne sont pas du tout atténuées !) ; même si de telles valeurs ont déjà
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été observées dans un cas bien particuler plus au nord de notre région d’étude (Schurr
[2000]), nous pensons qu’une plage si importante de très faible atténuation (Q > 2000)
n’est pas réaliste. De plus même si la position des anomalies ne semble pas changer
suivant le modèle initial, la valeur absolue du coefficient d’atténuation Q lui est très
variable. La détermination d’un modèle d’atténuation en couches qui modélise au mieux
nos donnés s’imposait.
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Fig. 6.7: "Checkerboard test" pour les modèles d’atténuation des ondes P et S représenté en
coupe à 25 km, 45 km, 65 km, 85 km, 105 km et 125 km de profondeur. Les perturbations initiales
sont représentées en a) et le résultats de l’inversion en b) pour les ondes P et c) pour les ondes
S. Les distances horizontales et verticales entre les noeuds sont 80 km et 30 km respectivement.
Les zones grises représentent les régions non traversées par au moins un rai.
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Fig. 6.8: De même que la Figure 3.8, mais pour des coupes Est-Ouest aux latitudes 31.5˚ S,
32.5˚ S et 33.5˚ S.
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Fig. 6.9: Grille d’inversion de la tomographie en atténuation. Les noeuds de la grille sont
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Fig. 6.10: Coupes en profondeur du modèle d’atténuation des ondes P a) et des ondes S b). Les contours du slab sont de Pardo et al.
[2003] et sont indiqués tous les 20 km, la ligne en pointillés représente la trace de la ride de Juan Fernandez et les triangles noirs indiquent
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Fig. 6.11: Coupes Est-Ouest du modèle d’atténuation des ondes P a) et des ondes S b). L’échelle des couleurs indique les valeurs d’atténuation
dans la région de la subduction plate (31.5˚ S), dans la zone de transition (32.5˚ S) et dans la région de subduction pentue (33.5˚ S). Les
profondeurs du Moho (ligne blanche) sont issues des travaux de Tassara [2005]. Les volcans Quaternaires actifs sont représentés par des
triangles noirs renversés. La topographie a été ajouté sur chaque coupe avec une exagération verticale.
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6.2 Détermination d’un modèle initial d’atténuation
L’une des limitations de l’inversion tomographique est la forte dépendance du résultat
final au modèle initial. Si dans le cas des vitesses, il existe des méthodes qui permettent
de déterminer un modèle initial bien contraint (voir Section 3.1), pour l’atténuation un
demi espace homogène est souvent utilisé. Pour notre étude, ce modèle initial homogène
s’est révélé peu satisfaisant. Afin d’avoir un milieu initial plus réaliste pour la tomo-
graphie en atténuation, nous avons été amenés à déterminer des modèles d’atténuation
en couches pour les ondes P et S en utilisant la méthode probabiliste de Métropolis-
Hastings (Metropolis et al. [1953]). Dans ce qui va suivre, les résultats de la tomographie
en atténuation obtenus à partir de ces modèles en couche sont plutôt encourageants.
6.2.1 Détermination d’un modèle d’atténuation en couches par
la méthode de Métropolis-Hastings
L’algorithme de la méthode probabiliste de Métropolis-Hastings est basé sur un type
de méthode de Monte Carlo, permet d’échantillonner une fonction de probabilité a poste-
riori de chaque paramètre, au moyen d’une recherche aléatoire dans l’espace modélisé. Le
nombre de couche ainsi que les valeurs maximale et minimale de l’atténuation pouvant
être tirées au sort, sont fixées.
Tirage au sort d’un modèle initial A la première itération, le modèle en couche tiré
au sort est totalement aléatoire. Aux itérations suivantes, on applique une perturbation
à une seule couche (déterminée elle aussi aléatoirement) du modèle précédemment testé
(mold). Les autres couches restent inchangées. On obtient ainsi un nouveau modèle en
couche (mnew).
Résolution du problème direct et détermination de la fonction "Likelihood"
On utilise le nouveau modèle à couche pour calculer notre paramètre d’atténuation t∗.
Nous comparons ensuite les t∗i(mnew) calculés dans ce nouveau modèle mnew et ceux
observés t∗iobs selon :














et où ”s” est l’incertitude estimée sur les valeurs de t∗iobs. Notre méthode de déter-
mination de t∗ présentée à la section 5.3 ne nous permet pas de connaître directement
l’incertitude que nous avons sur nos valeurs de t∗. Celle-ci dépend de la précision du
pointé des arrivées P et S. Nous avons estimé cette incertitude à 10o/o de la valeur finale
de t∗.
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Phase d’acceptation ou de rejet
Paccept =
{
1 si S(mnew) ≤ S(mold) ,
exp(−∆S
s2
) si S(mnew) ≥ S(mold).
(6.13)
∆S = S(mnew)− S(mold) (6.14)
Si le nouveau modèle est accepté, mnew devient mold et un nouveau modèle en couche
est tiré au sort. A chaque itération, on ne modifie pas le modèle d’atténuation en entier,
on tire au sort quelle couche sera modifiée, et la valeur de Q qui lui sera associée. Cette
stratégie permet de garder, à l’itération suivante, une partie des caractéristiques du
modèle qui a satisfait aux critères de séléction (Khan and Mosegaard [2002]). Néanmoins,
elle entraîne également une certaine corrélation des modèles entre eux.
Choix de la solution Les résultats de cette inversion consiste en une PDF (Power
density function) associé à la valeur de Q de chaque couche. Les résultats sont représentés
sous forme d’histogramme des valeurs de Q de tous les modèles retenus. Le modèle initial
optimal d’atténuation est construit couche à couche en choisissant le pic de la distribution
pour chaque couche.
6.2.2 Tests synthétiques
Pour tester si la méthode de détermination du modèle initial d’atténuation par la
méthode de Métropolis-Hastings est utilisable dans le cas de notre répartition spatiale
de stations et de sources, nous avons testé la méthode pour retrouver un modèle d’at-
ténuation en couche connu. Ce modèle est composé de 11 couches de 20 km d’épaisseur
(Figure 6.12). Nous avons cherché les valeurs de Q dans l’intervalle [100-1500] par pas
de 100.
Les résultats, après 100000 itérations, sont présentés à la Figure 6.13 sous forme
d’histogramme comptabilisant combien de fois une certaine valeur de Qp a été retenue
par l’algorithme pour chaque couche. La distribution ainsi obtenue présente une largeur
à mi-hauteur plus ou moins grande suivant les profondeurs. Jusqu’à la couche numéro 7
(soit 140 km de profondeur) on retrouve assez bien la valeur attendue, exception faite des
couches 5 et 6 où les valeurs les plus probables déterminées par la méthode Métropolis-
Hastings sont Qp = 300 et Qp = 700 pour des valeurs respectives attendues de Qp = 400
et Qp = 800. Pour les couches au delà de 140 km de profondeur, aucune valeur de Qp
n’est privilégiée par rapport à une autre. Le nombre de rais le long desquels nous avons
une valeur de t∗ à ces profondeurs est probablement insuffisant pour retrouver les valeurs
de l’atténuation dans les dernières couches (8, 9, 10 et 11). Nous faisons l’hypothèse qu’il
en sera de même avec les données réelles.
Nous avons également essayé de retrouver le modèle initial Qp en couche après 200000
itérations, et même si les histogrammes obtenus ne sont pas complètement identiques
que ceux de la Figure 6.13, la tendance et le pic de la distibution sont très semblables à
ceux obtenus après seulement 100000 itérations.
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Fig. 6.12: Modèle d’atténuation en couche utilisé pour tester la méthode de Métropolis-Hastings
dans la détermination d’un modèle en couche de Q.
Fig. 6.13: Histogrammes des différentes valeurs du coefficient de qualité des ondes P (Qp)
retenues pour chaque couche au bout de 100000 itérations. La valeur à retrouver en abscisse est
indiquée entre parenthèses
6.2.3 Application aux données réelles
Nous allons utiliser les valeurs du paramètre t∗ déterminées précédemment par la
méthode du spectre d’amplitude (Section 5.3.3), soit 7360 t∗p et 7949 t
∗
s, pour déterminer
un ensemble de modèles de coefficients de qualité en couche pour les ondes P et les ondes
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S, qui ajuste au mieux nos données. En accord avec les résultats du "Chekerboard Test"
du chapitre 6.1.2, nous avons choisi de déterminer les valeurs d’atténuation pour des
couches de 30 km d’épaisseur soit 8 couches au total pour atteindre une profondeur de
240 km.
Le principe de la détermination d’un modèle initial d’atténuation en couche par la mé-
thode de Métropolis-Hastings n’est pas d’obtenir le modèle qui modélise au mieux nos
données, mais un ensemble de modèles présentés sur la Figure 6.14. Nous observons
que les valeurs du coefficient de qualité Q diminuent (donc une augmentation de l’atté-
























































Fig. 6.14: Modèles initiaux moyens de coefficients de qualité (trait continu) obtenus par la
méthode de Métropolis Hastings, pour les ondes P (à gauche) et les ondes S (à droite). En
pointillés sont indiqués les valeurs minimales et maximales de Qp et Qs pour l’ensemble des
modèles retenus.
6.3 Résultats de la Tomographie en atténuation.
La température du milieu, la fusion partielle et le contenu en eau peuvent produire des
effets similaires sur les vitesses des ondes sismiques (Tableau 6.1). Il est souvent difficile,
lorsque nous rencontrons une anomalie de vitesse, de l’associer à un de ces trois facteurs
(Wiens and Smith [2003]). Cependant, l’atténuation a une réponse différente suivant la
température ou la présence de fusion partielle. L’atténuation et la vitesse des ondes appa-
raissent donc comme des paramètres complémentaires pour mieux caractériser un milieu.
Ainsi, comme les résultats de la tomographie en vitesse seuls ne nous permettent
pas de décrire tous les paramètres décrivant le milieu, les résultats en atténuation seront
interprétés en association avec les modèles de vitesse obtenus au Chapitre 3.4.2.
Avant toute chose, nous rappellerons que dans ce qui va suivre, une valeur élévée de
Qp ou Qs par rapport au modèle initial déterminé précédement (Figure 6.14) correspond
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Température Fusion partielle Contenu en eau
Vp Forte Influence Forte Influence Influence Modérée à Importante ?
Vs Forte Influence Très Forte Influence Influence Modérée à Importante ?
Q Forte Influence Faible Influence Influence Importante ?
Tab. 6.1: Effets de la température, de la fusion partielle, et du contenu en eau sur la vitesse
et sur le coefficient de qualité du milieu. (D’après Wiens and Smith [2003]).
à une faible atténuation, et inversement une valeur faible de Qp ou Qs par rapport au
modèle de la Figure 6.14 caractérise une forte atténuation.
Les résultats de la tomographie en atténuation obtenus avec un modèle initial en
couches sont présentés aux Figures 6.15 à 6.20.
Tout d’abord, comparons ces résultats avec ceux obtenus au chapitre 6 où nous avons
utilisé comme modèle initial de l’inversion un demi-espace homogène. Nous observons
que l’intervalle de valeurs du coefficient de qualité Q obtenu à partir d’un modèle initial
à couche (voir chapitre 6.2.3) est plus réduit que dans celui où le modèle initial est un
semi-espace homogène. Cependant, les variations des valeurs de Qp et Qs demeurent
néanmoins fortes (entre 400 et 1600). Bien que les modèles du coefficient de qualité Q
obtenus à partir d’un modèle initial homogène et d’un modèle initial en couche diffèrent,
certaines anomalies identiques sont observées dans les deux cas, notament celle de faible
atténuation des ondes P (valeur élevée de Qp) à 71˚ W et 85 km de profondeur, dont
seule la taille change, ou encore la forte atténuation des ondes S observée sous le bloc
accrété de Cuyania à 31.5˚ S-68.5˚ W.
Les anomalies dont nous discuterons dans ce chapitre ont été testées à la manière
d’un "spike test", avec une taille de "spike" similaire à la taille de l’anomalie. Les résul-
tats de ces tests sont présentées en Annexe B.
La plaque plongeante
Comme pour les vitesses, nous n’avons pas d’anomalies associées à la plaque subduite,
car peu de trajets d’onde traversent le slab, du fait d’une sismicité localisée essentiel-
lement à sa surface. A 31.5˚ S, dans la partie plate de la zone de subduction, la surface
du slab est caractérisée par une faible atténuation des ondes S, (Qs = 1400) et par
une atténuation plus modérée des ondes P, (Qp = 850)(Figure 6.19). Néanmoins, ces
valeurs de Qs et Qp sont supérieures au valeurs observées dans le manteau (Qp = 600
et Qs = 700). Ces anomalies suggèrent que la plaque plongeante est une structure plus
froide, et donc moins atténuante (Q plus grand) que le manteau dans lequel elle plonge.
De telles anomalies, ne sont pas observées dans la zone de subduction pentue. Par contre,
dans la zone de transition à 32.5˚ S, la sismicité à la surface du slab coïncide avec des
coefficients de qualités très élevés correspondant à de très faibles atténuations des ondes
P et S.
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La région côtière (72˚ W-71˚ W)
A faible profondeur, autour de 25 km, des valeurs de Qp de 600 et de Qs de 750,
représentant une forte atténuation des ondes P et S, coïncident à 32.5˚ S avec l’entrée en
subduction de la ride de Juan Fernandez (Figures 6.15 et 6.16) ainsi qu’avec une aug-
mentation de la sismicité à 71.5˚ W (Figures 6.18 et 6.19). Dans cette même région, nous
avons observé des vitesses d’onde P et S rapides (Figures 3.17 et 3.18) ainsi qu’un faible
rapport Vp/Vs (Figure 3.19), que nous avons interprétés comme une possible zone de
faiblesse dans la croûte, engendrée par la pression exercée par l’entrée en subduction de
la ride de Juan Fernandez. A cette profondeur, la température est assez modérée et il est
plus que probable que ces fortes valeurs d’atténuation correspondent à la présence d’eau,
probablement apportée par l’entrée en subduction de sédiments et dont le cheminement
est facilité par une ou plusieurs zones de failles. En effet, à cette latitude, d’après les
études de Flueh et al. [1998], il y a très peu de sédiments dans la fosse car ils semblent
être entraînés par la subduction. La Figure 6.17 tend à confirmer cette hypothèse puisque
nous observons des valeurs de Qs/Qp de l’ordre de 1,5, ce qui, d’après Hauksson and
Shearer [2006], caractériserait un milieu partiellement saturé en fluides.
Le coin mantellique (71.5˚ W à 70˚ W)
Ce que nous appellons coin mantellique, est en fait le manteau se trouvant entre la
base de la croûte continentale et la plaque plongeante et que l’on limitera entre les lon-
gitudes 71.5W et 70˚ W.
A 31.5˚ S, dans la région de la subduction plate, ce coin mantellique est caractérisé
par une faible atténuation des ondes P (Qp = 1200), une atténuation moyenne des ondes
S (Qs = 800 − 1000 ) et une faible valeur du rapport Qs/Qp (de l’ordre de 0.5). Les
valeurs indiquent que le coin mantellique est plus "froid" que le manteau environnant,
ce qui serait en accord avec un des modèles thermiques présenté à la section 4.5.4. Cette
"faible" température (inférieure à 900˚ C) pourrait expliquer l’absence de volcans actifs
dans cette région, notament par l’absence de fusion partielle. En effet, la fusion partielle
nécessite des conditions de température et de présence d’eau particulières qui ne seraient
pas remplies dans le cas de la subduction plate au Chili central. Si le relachement d’eau
dans le manteau est identique entre la région de subduction plate et celle de subduction
pentue, la température, elle, est différente. En dessous de 900-950˚ C, il n’est pas posssible
de créer de la fusion partielle à partir du matériel mantellique, même avec une quantité
d’eau importante (Schmidt and Poli [1998]). Cette observation est importante car seule
l’atténuation des ondes P semblent être sensibles à cette faible température.
A 32.5˚ S, dans la zone de transition, nous observons un coin mantellique où à la fois
les ondes P et les ondes S sont très peu atténuées (Qp = 1100 et Qs = 1300).
A la latitude 33.5˚ S, les ondes P et S sont fortement atténuées (Qp et Qs = 600),
probablement dues à une température élevée et/ou la présence d’eau. La présence d’édi-
fices volcaniques actifs en surface suggère de la fusion partielle dans le coin mantellique.
6.4 Conclusion 145
Cependant, d’après Takei [2000], l’atténuation est peu sensible à la fusion partielle, c’est
pourquoi nous interprêterons plutôt cette forte atténuation en terme de températures
élevées et de présence probable d’eau.
La Cordillère frontale (71˚ W-70˚ W), la Cordillère principale et la Précor-
dillère (70˚ W-69˚ W)
Peu d’anomalies d’atténuation des ondes S sont observées dans le manteau et dans
la croûte sous les cordillères et la Précordillère. Nous remarquons tout de même qu’à
33.5˚ S (Figures 6.18 et 6.19), une atténuation des ondes P et S à l’aplomb des édifices
volcaniques actifs.
Par contre une forte atténuation des ondes P (Qp = 600) est observée dans la manteau
sous-jacent à la Cordillère Principale et qui d’après le modèle thermique du chapitre
4.5.4 (Figure 4.9c) coïncide avec une région où la température atteindrait 1200˚ C. Cette
anomalie semble confirmer que l’atténuation des ondes P est fortement corrélée avec la
température.
Les Sierras Pampeanas
Sous les Sierras Pampeanas, à 31.5˚ S de latitude, la croûte continentale est caractéri-
sée par une forte atténuation des ondes S (Qs = 700) de 0 km à 50 km de profondeur. Une
anomalie positive en vitesse des ondes P et S de la base de la croûte jusqu’à la surface
est également observée. Ces anomalies coïncident avec l’emplacement du bloc accrété de
Cuyania. D’après les anomalies observées en vitesse et en atténuation, ce bloc s’étendrait
de 69˚ W à 68˚ W dans la région de la subduction plate et son épaisseur atteindrait 80 km
d’épaisseur si nous considérons les anomalies de vitesses (Figures 3.17 et 3.18).
Sous ce bloc, nous observons une forte atténuation des ondes S (Qs = 600), une faible
atténuation des ondes P (Qp = 1000). Sont également observées des vitesse lentes pour
les ondes P et S (Figures 3.17 et 3.18). Cette anomalie est située juste au dessus de la
ride de Juan Fernandez et peut être interprétée comme un relâchement d’eau en présen-
cede la ride dans le manteau. Cette ride est un système fracturé et qui a pu emporter
lors de sa subduction les sédiments présents dans la fosse. Si on considère que la forte
atténuation des ondes S est plutôt corrélée avec la présence d’eau, cette eau semble se
propager uniquement à travers le bloc de Cuyania entre 69˚ W et 68˚ W. Cette région des
Sierras Pampeanas est sismiquement très active avec une sismicité crustale (< 50 km de
profondeur) importante et où trois séismes historiques de magnitude de l’ordre de 7.0
(Alvarado et al. [2007]) se sont produits.
6.4 Conclusion
Aux vues des précédents résultats, il apparait que l’atténuation des ondes permet,
en complément de la vitesse, de différencier l’influence de la température de celle de la
fusion partielle. En effet, si l’effet de ces deux causes sur la vitesse des ondes est impos-
sible à différencier, l’atténuation des ondes, bien que sensible à la température, l’est très
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peu avec la fusion partielle.
En outre, nous avons observé dans un cas particulier que l’atténuation des ondes P varie
plus avec la température que l’atténuation des ondes S, tandis que la présence d’eau
perturbe plus l’atténuation des ondes S. Dorbath et al. [2008] ont observés que dans
une roche, la vitesse de propagation des ondes P était sensible aux grains, et celle des
ondes S à la matrice. Si nous considérons que les fluides sont essentiellement contenus
dans la matrice d’une roche, l’hypothèse d’une atténuation des ondes S plus sensible à
la présence d’eau, que ne l’est l’atténuation des ondes P, est renforcée.
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Fig. 6.15: Coupes en profondeur du modèle final d’atténuation des ondes P. Les contours du
slab sont de Pardo et al. [2003], la ligne en pointillés représente la trace de la ride de Juan
Fernandez et les triangles noirs indiquent l’emplacement des volcans actifs. Les zones grises
représentent les cellules traversées par aucun rai. L’échelle de couleur indique les valeurs de Qp.
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Z=25 km
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Fig. 6.17: De même que pour la Figure 6.15, mais dans le cas du rapport Qs/Qp.
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Fig. 6.18: Coupes Est-Ouest du modèle final d’atténuation des ondes P. L’échelle de couleur
indique les valeurs d’atténuation dans la région de la subduction plate (31.5˚ S), dans la zone de
transition (32.5˚ S) et dans la région de subduction pentue (33.5˚ S). Les profondeurs du Moho
(ligne blanche) sont issues des travaux de Tassara [2005]. Les volcans Quaternaires actifs sont
représentés par des triangles noirs renversés. La topographie a été ajoutée sur chaque coupe avec
une exagération verticale.
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Fig. 6.19: De même que pour la figure 6.18, mais dans le cas du modèle final d’atténuation
des ondes S.
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Bloc accrété de Cuyania
Pie de Palo
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Fig. 6.20: De même que pour la figure 6.18, mais dans le cas du rapport Qs/Qp.
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Conclusions et Perspectives
Le travail effectué au cours de cette thèse a permis d’obtenir un modèle 3D de vitesse
et d’atténuation des ondes P et S de la région du Chili central-ouest de l’Argentine,
grâce à la tomographie des écarts des premiers temps d’arrivée et à la tomographie du
paramètre d’atténuation t∗.
Les résultats présentés dans ce mémoire se fondent sur une base de 451886 sismo-
grammes enregistrés par deux réseaux sismologiques temporaires (les campagnes OVA99
et CHARSMES) et le réseau sismologique permanent Chilien. La base de données cor-
respondant aux pointés a été réalisée au Département de géophysique de l’Université du
Chili. Nous avons vérifié la totalité des pointés des phases P et S et sélectionné les traces
exploitables.
Ces données ont permis d’obtenir une image tridimensionnelle des vitesses en ondes
P et en ondes S et de relocaliser précisément nos événements dans ces modèles. Les
paramètres contrôlant notre méthode d’inversion ont tous été soigneusement testés. Les
modèles obtenus ont été validés par de nombreux tests ("chekerboard test", "spike test",
matrice de résolution).
Entre les latitudes 30˚ S et 32.5˚ S, la géométrie plate du slab à 100 km de profon-
deur a été confirmée par la localisation de la sismicité et par l’existence d’une zone de
vitesse rapide. Une très forte anomalie de vitesse lente se situe à l’aplomb des édifices
volcaniques actifs. Le Moho sismologique (Fromm et al. [2004] ; Gilbert et al. [2006] ;
Maksymowicz [2005]) coïncide avec le Moho gravimétrique obtenus par Tassara [2005].
Les contours très nets d’une forte anomalie positive de vitesses (S et P) confirme et
précise les contours et l’extension en profondeur du bloc accrété de Cuyania.
Nous avons présenté dans cette thèse des travaux concernant l’atténuation des ondes
de volume par détermination tridimensionnelle du paramètre t∗. Le but de cette étude
était de pouvoir différencier l’influence de la température, de la fusion partielle et de la
présence de fluide, ce qui est limité en étudiant uniquement les vitesses, car l’influence
de ces trois paramètres est identique sur les vitesses des ondes P et S.
Nous avons mis au point une chaîne de calculs permettant la modélisation du spectre
d’amplitude du déplacement suivant les trois composantes des sismogrammes.
D’un point de vue méthodologique nous avons opté pour une adaptation du pro-
gramme de tomographie des écarts des premiers temps d’arrivées TLR3 (Latorre et al.
[2004] ; Monteillet et al. [2005]). Nous rappelons que les résultats de tomographie dé-
pendent fortement du modèle initial. Dans le cas de la tomographie en vitesse, nous
avons utilisé le code Velest (Kissling et al. [1994]) afin de déterminer le meilleur modèle
1D. Dans le cas de l’inversion du paramètre t∗, un semi espace homogène comme modèle
d’atténuation initial s’est révélé peu satisfaisant.
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Nous avons donc mis au point une méthodologie pour obtenir un modèle initial en
couche. Pour ceci, nous avons utilisé la méthode probabiliste de Metropolis-Hastings
pour déterminer un ensemble de modèles initiaux qui explique au mieux nos données.
Notons également que la tomographie en atténuation nécessite la connaissance à priori
d’un modèle de vitesse 3D. De même que pour la tomographie en vitesse, les différents
paramètres requis par l’inversion ont été testés. Nous avons également procédé aux tests
de résolution.
Nous observons que toutes les anomalies d’atténuation ne sont pas nécessairement
corrélées avec les anomalies de vitesses. Le modèle d’atténuation met en évidence la
présence d’un coin mantellique froid, caractérisé par une faible atténuation des ondes P
dans la région de la subduction plate et dans la zone de transition. Une forte atténuation
des ondes P et S est localisée sous les édifices volcaniques quaternaires. Le bloc accrété
de Cuyania est associé à une forte atténuation des ondes S.
Afin de mieux exploiter nos modèles tomographiques en vitesse et proposer un modèle
minéralogique de la plaque subductée, du manteau continental et de la croûte continen-
tale inférieure, nous avons eu besoin de connaître l’état thermique de la zone de subduc-
tion. Pour cette étude, nous nous sommes intéressés uniquement à la zone de subduction
plate. Ceci nous a conduit à collaborer avec plusieurs modélisateurs utilisant différentes
méthodologies pour obtenir des modèles de température qui se sont avérés différents sui-
vant la complexité des codes et le nombre de paramètres pris en compte. Ces modèles ont
été établis à partir d’hypothèses géodynamiques régionales et de données locales (flux de
chaleur, géométrie du slab, âge des plaques, profondeur du Moho, etc...). Un modèle de
pression basé uniquement sur la pression lithostatique a été établi à partir des données
de densités de Tassara [2005].
En utilisant le modèle de pression-température qui nous semblait le plus approprié,
nous avons calculé les vitesses théoriques des ondes P et S pour les paragénèses typiques
des différents faciès et ce d’une part pour des chimies de type MORB, Harzburgites et
Lherzolites et d’autre part pour chaque cellule de la grille d’inversion de notre modèle
de vitesse. La comparaison de ces vitesses théoriques aux vitesses déduites de la tomo-
graphie nous a permis de proposer un modèle minéralogique de la plaque subductée, du
manteau continental et de la croûte continentale inférieure.
La composition minéralogique de la plaque plongeante (plaque Nazca) est en accord
avec la présence d’un faciès Schistes bleus jusqu’à 80 km de profondeur, puis à plus
grandes profondeurs, à un faciès Eclogite. Ce modèle minéralogique résolu à l’échelle des
cellules montre la présence de " blobs " d’éclogite dans le manteau, qui semblent flotter
entre la croûte et le slab, à l’endroit où la ride de Juan Fernandez surmonte la plaque
subductée. Nous ignorons si ces " blobs " proviennent de la croûte continentale et des-
cendraient ainsi par gravité vers le slab ou inversement ? L’interprétation géodynamique
de l’existence de ces " blobs " est à faire.
Notre modèle minéralogique montre la présence de matériel mantellique à la base de la
croûte, à l’endroit où celle-ci est surépaissie. Enfin, la présence d’une éclogitisation de
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la croûte continentale inférieure et de la serpentinisation du coin mantellique ont été
confirmées par d’autres approches (Alvarado et al. [2007] ; Calkins et al. [2006] ; Bohm
et al. [2002] ; Carlson and Miller [2003] ; Manea et al. [2004]).
L’un des résultats majeur de cette thèse est certainement d’être capable, grâce à
l’étude conjointe de la vitesse et de l’atténuation des ondes, de différencier les causes qui
influeraient sur la propagation des ondes dans un milieu. Il est ainsi possible, non seule-
ment de différencier l’influence de la température et de la fusion partielle mais également
d’observer la présence de fluides dans le milieu.
L’analyse conjointe des résultats de la tomographie en vitesse et en atténuation d’un
modèle thermique et d’un modèle minéralogique (Figure 6.21), pour la région de sub-
duction plate à 31.5˚ S, a révélé une corrélation entre la température et l’atténuation des
ondes P (Anomalies A et B) ainsi qu’entre la présence de minéraux hydratés, les vitesses
des ondes et l’atténuation des ondes S (Anomalies C et D).
Dans la région de subduction plate, la faible atténuation des ondes P coïncide avec la
présence d’une zone de faible température dans le coin mantellique (Anomalie A), au
contraire une région de forte atténuation de ces ondes correspond à une région de tem-
pérature plus élevée que le manteau adjacent (Anomalie B).
Dans des zones où la présence d’eau est suggérée par la présence de minéraux hydratés
comme les chlorites Lherzolites et les chlorites Harzburgites (Anomalies C et D), les
ondes S sont fortement atténuées, les vitesses des ondes P et S sont lentes, et le rapport
Vp/Vs plus élevés que la moyenne.
Le bloc de Cuyania (Anomalie E), est caractérisé par des vitesses des ondes P et S ra-
pides et par une forte atténuation des ondes S.
Rappelons que d’un point de vue risque, les fluides ont un rôle important dans le pro-
cessus de déclenchement et de propagation des séismes. Ils ont également une influence
majeure dans la perte de stabilité des versants rocheux (par l’intermédiaire de l’augmen-
tation de la pression intersticielle et de l’altération mécanique et chimique de la matrice
rocheuse). L’élaboration de critères permettant d’indiquer la présence de ces fluides est
donc un résultat important.
Pour préciser les résultats présentés dans cette thèse, nous aurions besoin de modèles
de vitesse et d’atténuation avec une meilleure résolution spatiale.
Si le mélange des données entre campagnes différentes (OVA99, CHARSME et CHARGE)
semble difficile de par les différences d’enregistrement, de géométrie source-station, il ne
semble pas complètement impossible, mais un traitement plus poussé des données semble
nécessaire. Le mélange des données permettrait d’augmenter la densité de rais dans la
région et ainsi d’affiner le maillage de la grille d’inversion de façon à pouvoir observer
des structures de plus en plus petites.
Des modèles thermiques plus réalistes pourraient être également établis, notament
contraints à partir des modèles d’atténuation, afin d’obtenir un modèle minéralogique
plus précis.
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Enfin, des études de l’atténuation sismique due au phénomène de "scattering", per-
mettrait d’estimer les hétérogénéités du milieu (changement de structure, de composition,
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Fig. 6.21: Coupes Est-Ouest à 31˚ S des modèles des vitesses Vp, Vs et Vp/Vs, des modèles d’atténuation Qp et Qs obtenus par tomographie,
du modèle thermique 3, et de l’interprétation minéralogique associée.
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Fig. A.1: Modèle final d’atténuation des ondes P obtenu par tomographie en utilisant un semi-
espace homogène comme modèle initial, Qp = 600.
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Fig. A.2: Modèle final d’atténuation des ondes P obtenu par tomographie en utilisant un semi-
espace homogène comme modèle initial, Qp = 900.
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Annexe B
Tests des anomalies en atténuation.
190 Tests des anomalies en atténuation.
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Fig. B.2: Anomalie I
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Fig. B.4: Anomalie III
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Fig. B.6: Anomalie V
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Fig. B.7: Anomalie VI
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Fig. B.8: Sections Est-Ouest du modèle Qs et le numéro des anomalies testées.
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Fig. B.10: Anomalie II
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Fig. B.12: Anomalie IV
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Fig. B.14: Anomalie VI
Tomographie en vitesse et en atténuation de la zone de subduction au Chili central -
ouest de l’Argentine (29˚ S-34˚ S) à partir de données sismologiques locales : apport à
l’étude de la composition minéralogique.
Résumé :
Dans la région du Chili-central-ouest de l’Argentine (29˚ S-34˚ S), la plaque océanique Nazca sub-
ducte sous la plaque continentale sud-Américaine. Cette région est une zone de transition entre une
subduction plate et une subduction pentue. Au nord de 33˚ S, où le slab devient plat vers 100 km de
profondeur, la ride de Juan Fernandez subducte le long de la plaque océanique Nazca. Alors que dans
cette région, le volcanisme quaternaire s’arrête vers 5-7 Ma, au sud de 33˚ S, où la plaque océanique
plonge avec un angle de 30˚ ,la majorité des édifices volcaniques sont actifs. A partir de l’enregistrement
de séismes locaux au travers de deux campagnes sismologiques, nous avons réalisé une tomographie des
écarts des temps d’arrivée et du paramètre d’atténuation t* = t/Q, afin de déterminer des modèles
tridimensionnels d’une part de vitesse et d’autre part d’atténuation des ondes P et S. La plaque sub-
duite, plus froide que le manteau dans lequel elle plonge, est un milieu où les ondes P et S se propagent
rapidement et sont faiblement atténuées. L’un des blocs tectoniques constituant la croûte continental
(bloc Cuyania) se caractérise par des vitesses rapides des ondes sismiques et une forte atténuation de
l’onde S. Sous les édifices volcaniques actifs, la vitesse de ses ondes est plus faible due probablement à la
présence de fusion partielle. Les modèles de vitesse des ondes P et S, combinés à un modèle thermique
bidimensionnel à 31.5˚ S déterminé dans cette étude, ont permis d’obtenir un modèle minéralogique de
la lithosphère continentale et de la croûte océanique de la plaque Nazca. Cette croûte est composée
de Blueschists jusqu’à 80 km de profondeur et d’Eclogite plus profond. De la serpentine est observée
dans le coin mantellique considéré comme "froid". Le manteau continental est constitué par un mélange
d’Harzburgites et de Lherzolites plus ou moins hydratées. Un faciès éclogite est observé à la base de
la croûte continentale. Les modèles d’atténuation ont une résolution spatiale trop faible pour pouvoir
améliorer les modèles thermiques et par conséquent les modèles minéralogiques de la zone de subduction
plate.
Mots-clés : Subduction plate, Tomographie, Vitesse, Atténuation, Minéralogie, Chili, Ar-
gentine.
Abstract :
In the western part of the central Chile-western Argentina, the Nazca plate is subducting under the
continental south American plate. Toward the North of 33˚ S, where the slab become flat at 100km depth,
the Juan Fernandez ridge is subducting under the Nazca plate. This region is a transition zone between a
flat and a dipped slab. Though the quaternary volcanic activity stop between 5-7 My, toward the South
of 33˚ S where the slab dip is 30˚ most of the volcanic buildings are still active at that period. Using local
earthquakes recorded from seismological campaign, we realized a delay travel time and an attenuation
parameter(t*) tomography in order to determine a 3D velocity model and a 3D model for attenuation.
These two Tomographic models have been done for both P and S waves. The subducting plate is colder
than the surrounding mantle and represent a medium where P and S waves propagate faster than those
in the surrounding mantle. For this reason both P and S waves are weakly attenuated in the slab. One of
the continental block (the Cuyania block) is characterized by high velocity of seismic waves and a very
weak attenuation. Under active volcanoes, we found a very slow velocity, probably associated to partial
melting at this depth. The combination of P and S velocities models with a thermal model calculated
in this study at 31.5˚ S, allow us to inferred a mineralogical model for both the continental lithosphere
and the oceanic crust of the Nazca plate. This mineralogical model show a crust composed of Blueschist
until 80km depth, it also show that the eclogite are much more deeper. We also observe Serpentine in
the mantle wedge, considered as to be cold. The continental mantle is composed by a mix of Harzburgite
and Lherzolites which are more or less hydrated. We also observed an eclogitic facies at the base of the
continental crust. The spatial resolution of our attenuation models is to weak to improve the resulting
thermal model and as a consequence our mineralogical model for the subducting zone.
Key-words : Flat subduction, Tomography, Velocity, Attenuation, Mineralogy, Chile, Agen-
tina.
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